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Kurzzusammenfassung
Die Solarenergie nimmt eine fu¨hrende Rolle unter den erneuerbaren Energiequellen ein. Fu¨r
die Planungsphase neuer Solarkraftwerke wurde im Rahmen dieser Arbeit der ISIS-Datensatz
erstellt (Irradiance at the Surface derived from ISCCP cloud data), der zum ersten Mal
sowohl Global- als auch Direktnormalstrahlung entha¨lt und daher bei der Planung aller
Typen von Solarkraftwerken anwendbar ist. ISIS besteht aus dreistu¨ndigen Werten der
jeweiligen Strahlungsflussdichten u¨ber den Zeitraum von 21 Jahren (1984-2004), die anhand
der in dieser Arbeit entwickelten Methode aus den Wolkendaten des International Satellite
Cloud Climatology Project (ISCCP) durch eindimensionale Strahlungstransferrechnungen
abgeleitet wurden. Anhand des ISIS-Datensatzes wurde die Langzeitvariabilita¨t der Global-
und Direktnormalstrahlung untersucht. Die Globalstrahlung einer 280 km x 280 km großen
ISIS-Gitterbox variiert von Jahr zu Jahr im Mittel um 3%, die Variabilita¨t der Direkt-
normalstrahlung ist mit 7% mehr als doppelt so hoch. Vulkanausbru¨che fu¨hren in der
Direktnormalstrahlung zu einer Verringerung der Jahresmittelwerte von 19% im globalen
Mittel, der Einfluss auf die Jahresmittelwerte der Globalstrahlung ist mit 3% dagegen
wesentlich geringer. Wa¨hrend die Globalstrahlung innerhalb des untersuchten Zeitraums
im globalen Mittel keinen Trend zeigt, nimmt die Direktnormalstrahlung im Mittel um
0.63% pro Jahr zu. Als Ursache fu¨r die Trends konnte stratospha¨risches Aerosol sowie
Vera¨nderungen im Bedeckungsgrad und der optischen Dicke der Wolken identifiziert werden.
Radiative transfer, global irradiance, direct normal irradiance, long-term variability, solar
energy
Long-term variability of global and direct solar irradiance for solar energy appli-
cations
Short abstract
Solar energy takes a leading role amongst renewable energies. For the planning of new solar
power plants the ISIS data set (Irradiance at the Surface derived from ISCCP cloud data) has
been generated in this study. For the first time a data set contains global and direct normal
irradiance and is therefore applicable for all kinds of solar power plants. The ISIS data set
consists of 21 years of three-hourly irradiances (1984-2004), which have been derived from
International Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP) cloud data with the method that
has been developed for this study. On the basis of the ISIS data set long-term variability of
global and direct normal irradiance has been investigated. The average year to year variability
of global irradiance within an ISIS grid box of 280 km x 280 km is 3%, the variability of direct
normal irradiance of 7% is more than twice as high. Through volcano eruptions yearly averages
of direct normal irradiance are reduced by 19% on average, yearly averages of global irradiance
are only reduced by 3%. Global irradiance shows no trend within the analysed time span, but
direct normal irradiance increases on average by 0.63% per year. As cause of these trends
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Kurzfassung
Die Bedeutung von erneuerbaren Energiequellen und insbesondere der Solarenergie wird vor
dem Hintergrund steigender Erdo¨lpreise und eines anhaltenden Treibhauseffektes zunehmend
gro¨ßer. Im Rahmen dieser Arbeit wurde daher zum ersten Mal ein Datensatz erstellt, der so-
wohl Globalstrahlung als auch Direktnormalstrahlung auf globalem Maßstab bereitstellt und
somit die Abscha¨tzung sowohl der mittleren Bestrahlungssta¨rke als auch der Langzeitvaria-
bilita¨t von Global- und Direktnormalstrahlung fu¨r Solarenergieanwendungen ermo¨glicht.
Zur Erstellung des Datensatzes wurde in dieser Arbeit ein Verfahren entwickelt, das basierend
auf den Wolkendaten des International Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP) anhand
von detaillierten, eindimensionalen Strahlungstransferrechnungen Global- und Direktnormal-
strahlung auf der Erdoberfla¨che berechnet. Die Ergebnisse stehen in Form von dreistu¨ndigen
Strahlungsflussdichten der Global- und Direktnormalstrahlung in einer ra¨umlichen Auflo¨sung
von 280 km x 280 km fu¨r 21 Jahre von 1984 bis 2004 bereit und erhielten die Bezeichnung
ISIS (Irradiance at the Surface derived from ISCCP cloud data).
Im Vergleich mit Messungen von 89 Bodenstationen liegen die Monatsmittelwerte der ISIS-
Globalstrahlung im Mittel um +3% u¨ber den gemessenen Werten. Die Direktnormalstrah-
lung des ISIS-Datensatzes ist dagegen im Mittel um -3% kleiner als die gemessene Strah-
lungsflussdichte. Die jahresgangbereinigten Korrelationskoeffizienten fu¨r Monatsmittelwerte
betragen 0.64 fu¨r die Globalstrahlung und 0.63 fu¨r die Direktnormalstrahlung.
Die Globalstrahlung einer ISIS-Gitterbox variiert von Jahr zu Jahr im Mittel um 3%. In der
Direktnormalstrahlung weichen die Strahlungsflussdichten aufeinander folgender Jahre dage-
gen im Mittel um 7% voneinander ab. Um aus einer Messung einen Mittelwert zu erhalten,
der maximal um ±5% vom langja¨hrigen Mittelwert abweicht, muss in der Globalstrahlung
u¨ber mindestens drei Jahre gemessen werden. Aufgrund der sta¨rkeren Variabilita¨t der Direkt-
normalstrahlung erho¨ht sich die Mindestla¨nge der Messung auf 12 Jahre.
Der Vergleich der Ergebnisse aus zwei Modellla¨ufen mit und ohne die Einbeziehung des stra-
tospha¨rischen Aerosols zeigt mittlere Ru¨ckga¨nge der Monatsmittelwerte der Direktnormal-
strahlung von 35%. Die Jahrsmittelwerte aus den ISIS-Ergebnissen mit vulkanischem Aerosol
liegen im Mittel um 19% unter den Ergebnissen ohne vulkanischem Aerosol. Monatsmittel
der Globalstrahlung wurden durch stratospha¨risches Aerosol im Mittel um 5% vermindert,
Jahresmittel um 3%.
Die Direktnormalstrahlung des ISIS-Datensatzes zeigt innerhalb des untersuchten Zeitraums
fu¨r die Mehrheit der Gitterboxen signifikante, ansteigende Trends. Im globalen Mittel nimmt
die Strahlungsflussdichte um 0.63% pro Jahr zu. Die Globalstrahlung bleibt im globalen Mittel
konstant. Die Trends werden teilweise durch Vera¨nderungen der optischen Dicke des strato-
spha¨rischen Aerosols durch die Ausbru¨che des El Chichon und des Pinatubo verursacht. Die
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Strahlungsflussdichte der Direktnormalstrahlung steigt aber auch in den ISIS-Ergebnissen
ohne die Beru¨cksichtigung des stratospha¨rischen Aerosols im globalen Mittel um 0.36% pro
Jahr an. Die verbleibenden Trends in den Zeitreihen der Direktnormalstrahlung konnten auf
Vera¨nderungen im Bedeckungsgrad und der optischen Dicke der Wolken zuru¨ckgefu¨hrt wer-
den.
Zur Abscha¨tzung von Trends der Globalstrahlung u¨ber den in ISIS betrachteten Zeitraum hin-
aus wurden die Zeitreihen der ECMWF Re-Analyse ERA40 und eines transienten Laufs des
Klimamodells ECHAM4 untersucht. Fu¨r beide Datensa¨tze ergaben stichprobenartige Verglei-
che mit gemessener Globalstrahlung jedoch keine U¨bereinstimmung mit beobachteten Trends.




Vor dem Hintergrund des anhaltenden Treibhauseffektes und einer sich zuspitzenden Erdo¨l-
knappheit werden umweltfreundliche, erneuerbare Energiequellen zunehmend wichtiger. Eine
fu¨hrende Rolle nimmt die Solarenergie ein, die aufgrund verschiedener verfu¨gbarer Technolo-
gien vielfa¨ltig einsetzbar ist. Kleinere Solaranlagen produzieren Strom und Warmwasser fu¨r
einzelne Haushalte, große Solarkraftwerke liefern einen wertvollen Beitrag zur nachhaltigen
Gesamtenergieversorgung. Zur Bestimmung von gu¨nstigen Standorten fu¨r solche Großanla-
gen werden Informationen u¨ber die mittlere Bestrahlungssta¨rke der Sonne ebenso beno¨tigt
wie Untersuchungen der zeitlichen Variabilita¨t derselben. Ziel der vorliegenden Arbeit ist
daher, einen Datensatz der Solarstrahlung zu erstellen, der es ermo¨glicht, die zuku¨nftigen Er-
tra¨ge von Solarkraftwerken auch fu¨r entlegene Regionen der Erde abzuscha¨tzen. Die mittleren
Schwankungen der Bestrahlungssta¨rke von Jahr zu Jahr mu¨ssen aus diesem Datensatz ebenso
hervorgehen wie die Auswirkungen von Extremereignissen. Da die Laufzeit von Kraftwerken
mehrere Jahrzehnte betra¨gt, sind auch die langfristigen Vera¨nderungen der solaren Ressource
Gegenstand dieser Arbeit.
Photovoltaische Anlagen nutzen die von der Sonne kommende Globalstrahlung zur Stromer-
zeugung anhand von Solarzellen. Die Globalstrahlung umfasst die gesamte Strahlung, die den
Erdboden erreicht. Sie setzt sich zusammen aus der aus Richtung der Sonne kommenden
Direktstrahlung und der in der Atmospha¨re gestreuten, aus allen Richtungen auftreffenden
Diffusstrahlung. Die Photovoltaik ist daher nicht von direkter Sonneneinstrahlung abha¨ngig.
Sie kann auch an Standorten eingesetzt werden, die ha¨ufig bewo¨lkt sind und daher einen hohen
Anteil an Diffusstrahlung aufweisen. Die Solarzellen in neueren Anlagen werden der Sonne
nachgefu¨hrt, um die verfu¨gbare Strahlung maximal ausnutzen zu ko¨nnen. Zur Modellierung
von Kraftwerksertra¨gen wird daher die Summe aus der Diffusstrahlung und der Direktstrah-
lung auf einer Fla¨che senkrecht zur Sonne, der sogenannten Direktnormalstrahlung, beno¨tigt.
Konzentrierende solarthermische Kraftwerke verwenden die direkte Komponente der Solar-
strahlung. Durch Parabolspiegel wird die einfallende Strahlung auf ein Absorberrohr kon-
zentriert (Abbildung 1.1) und die darin fließende synthetische Flu¨ssigkeit auf etwa 400◦C
erhitzt. U¨ber herko¨mmliche Wa¨rmetauscher wird aus der aufgenommenen Energie Dampf
erzeugt. Die Stromerzeugung erfolgt durch den Antrieb konventioneller Turbinen. Auch die
Parabolspiegel dieser Technik werden der Sonne nachgefu¨hrt. Die zur Kraftwerksmodellierung
beno¨tigte Strahlungsgro¨ße ist daher die Direktnormalstrahlung. Solarthermische Kraftwerke
erzielen die ho¨chsten Ertra¨ge unter wolkenlosen Bedingungen. Die mo¨glichen Standorte sind
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auf aride Regionen beschra¨nkt. Dieser Nachteil wird durch den ho¨heren Wirkungsgrad kom-
pensiert, der mit dieser Technik erzielt wird. Bislang sind erst neun Parabolrinnenkraftwerke
in Kalifornien installiert. Diese liefern jedoch bereits etwa die Ha¨lfte des weltweit erzeugten
Solarstroms.
Abbildung 1.1: Parabolspiegel eines konzentrierenden solarthermischen Kraftwerks in Spanien (Quelle:
SKAL-ET)
Zur Auswahl geeigneter Standorte fu¨r Solarkraftwerke werden Kraftwerksimulationen fu¨r ein
typisches Jahr der solaren Einstrahlung durchgefu¨hrt (Meyer et al. 2004). Die Solarstrah-
lungsdaten stammen meist von Messstationen, die an geplanten Standorten aufgestellt wer-
den. Die Ergebnisse der vorliegenden Arbeit sollen sowohl der Vorauswahl dieser Standorte
dienen, als auch der Bestimmung der Repra¨sentativita¨t der Messungen fu¨r den langja¨hri-
gen Mittelwert der Bestrahlungssta¨rke. Kraftwerkssimulationen dienen jedoch nicht nur der
Abscha¨tzung des Ertrags eines Standortes, auch die beno¨tigte Spiegelfla¨che fu¨r die geplan-
te Leistung ha¨ngt von der mittleren Bestrahlungssta¨rke ab (Quaschning et al. 2002). Eine
U¨berscha¨tzung der Solarstrahlung fu¨hrt beispielsweise dazu, dass zu wenig Parabolspiegel
eines solarthermischen Kraftwerks installiert werden, um die anvisierte Endleistung zu errei-
chen. Bei einer Unterscha¨tzung der Strahlung werden dagegen zu viele Spiegel aufgestellt, was
sowohl die Baukosten des Solarkraftwerks als auch die beno¨tigte Landfla¨che stark erho¨ht. Un-
genaue Abscha¨tzungen der zur Verfu¨gung stehenden Solarstrahlung wirken sich somit nicht
nur auf den modellierten Ertrag aus, sondern auch auf die Kostenabscha¨tzung fu¨r den Bau
des Solarkraftwerkes. Die Genauigkeit der Bestrahlungssta¨rken fu¨r die Kraftwerkssimulatio-
nen sollte daher im Bereich von ±5% liegen.
Die Variabilita¨t der Solarstrahlung auf der Erdoberfla¨che wurde bisher fast ausschließlich an-
hand der Messungen von Bodenstationen untersucht. Einzelne Messreihen der Solarstrahlung
reichen bis in die Anfa¨nge des 20. Jahrhunderts zuru¨ck, doch erst im Zuge des Internationalen
Geophysikalischen Jahres 1957/58 wurde ein weltweites Netzwerk von Messstationen instal-
liert. Viele dieser Stationen liefern bis heute Daten, so dass die Variabilita¨t der Strahlung
u¨ber mehrere Jahrzehnte untersucht werden kann. Ihre geographische Verteilung ist jedoch
im wesentlichen auf Europa, Nordamerika und Japan beschra¨nkt. In den fu¨r Solarenergiean-
wendungen interessanten Wu¨stengebieten liegen kaum Messungen vor.
Die Mehrzahl der vorhandenen Stationen registriert ausschließlich Globalstrahlung. Bisheri-
ge Untersuchungen der Variabilita¨t sind daher meist auf diese beschra¨nkt. (Ohmura 1990)
berichtete Ende der 1980er Jahre zum ersten Mal von einem anhaltenden Ru¨ckgang der Glo-
balstrahlung, der kurze Zeit spa¨ter anhand von Messungen in Europa (Russak 1990,Ohmura
und Gilgen 1991, Liepert et al. 1994), Asien (Stanhill und Kalma 1995, Abakumova
et al. 1996) und schließlich an u¨ber 1500 Stationen weltweit besta¨tigt wurde (Gilgen et al.
31998). Zwischen 1960 und 1990 sanken die Werte zwischen 0.14% und 0.27% pro Jahr (Gil-
gen et al. 1998, Liepert 2002, Stanhill und Cohen 2001). Da es sich um eine Abnahme
der Globalstrahlung handelte, wurde das Pha¨nomen als global dimming (von engl. to dim =
verdunkeln) bezeichnet. Die gemessenen Trends weisen eine starke ra¨umliche Variabilita¨t auf.
An Stationen in stark bevo¨lkerten Gebieten wurde zwischen 1960 und 1990 eine doppelt so
hohe Abnahme der Globalstrahlung gemessen wie an Stationen in la¨ndlichen Gegenden. In
A¨quatorna¨he wurde sogar ein durchgehend positiver Trend registriert (Alpert et al. 2005).
Transmissionsbestimmungen an abgelegenen astronomischen Observatorien in Chile und auf
Hawaii zeigten keine signifikanten Trends (Schwartz 2005).
Als Ursachen fu¨r den Ru¨ckgang der Globalstrahlung wurden A¨nderungen des Bedeckungs-
grades (Dutton et al. 1991, Liepert et al. 1994, Abakumova et al. 1996, Liepert 2002)
und Variationen der optischen Dicke des Aerosols (Alpert et al. 2005, Stanhill und Ia-
netz 1997, Liepert et al. 1994) identifiziert. Messungen zwischen 1990 und 2002 zeigten vor
allem auf der Nordhalbkugel eine Erholung der Globalstrahlung (Wild et al. 2005). Diese
wurde dem Ru¨ckgang der Aerosolbelastung aufgrund des Inkrafttretens von Gesetzen zur
Regulierung der Luftverschmutzung zugeschrieben (Wild et al. 2005). Da Aerosolpartikel als
Kondensationskeime fu¨r Wolkentro¨pfchen und Eiskristalle dienen ko¨nnen, schließen (Wild
et al. 2005) auch eine Abnahme des Bedeckungsgrades als mo¨gliche Ursache fu¨r die Erholung
der Globalstrahlung nicht aus.
Direktstrahlungsmessungen sind bis auf wenige Ausnahmen erst seit der Einfu¨hrung des Base-
line Surface Radiation Network im Jahr 1992 (Ohmura et al. 1998) an 31 Stationen weltweit
verfu¨gbar. Untersuchungen zur Direktstrahlung wurden bisher nur vereinzelt durchgefu¨hrt.
Wa¨hrend zwischen 1967 und 1989 ein Anstieg der Direktstrahlung in Hamburg beobachtet
wurde (Grabbe und Grassl 1994), zeigen Zeitreihen von 1960 bis 1995 in der ehemaligen
Sowjetunion (Abakumova et al. 1996) und von 1961 bis 2000 in China (Che et al. 2005)
einen Ru¨ckgang der Direktstrahlung. Nach dem Ausbruch des Pinatubo im Juni 1992 wurde
eine Reduktion der Direktstrahlung aufgrund des ausgeworfenen vulkanischen Aerosols zwi-
schen 15% und 20% an mehreren Stationen auf der Nordhalbkugel beobachtet (Michalsky
et al. 1994, Alados-Arboledas et al. 1997, Olmo et al. 1999). In Genf nahm die Direkt-
strahlung nach dem Vulkanausbruch unter wolkenlosen Bedingungen um 27% ab. Gleichzeitig
wurde ein Anstieg der Diffusstrahlung um 47% gemessen. Die beiden Effekte lo¨schten sich
nahezu gegenseitig aus, so dass die Globalstrahlung kaum Variationen zeigte (Molineaux
und Ineichen 1996).
Aus den bisherigen Untersuchungen geht hervor, dass die Messergebnisse einzelner Stationen
stark voneinander abweichen ko¨nnen. U¨ber die Bestrahlungssta¨rke zwischen den Stationen
kann daher keine verla¨ssliche Aussage gemacht werden. Aufgrund der ungleichma¨ßigen Vertei-
lung u¨ber die Kontinente liefern die vorhandenen Stationen somit nur fu¨r ein sehr begrenztes
Gebiet repra¨sentative Messdaten. Zur Abscha¨tzung der Bestrahlungssta¨rke auch in entlegenen
Regionen der Erde wird daher eine globalere Methode der Strahlungsmessung beno¨tigt.
Die Anwendung in der Solarenergie ist jedoch nicht der einzige Grund, die globale Verteilung
der Solarstrahlung zu bestimmen. Die Einstrahlung der Sonne spielt fu¨r die Entwicklung des
Erdklimas eine entscheidende Rolle. U¨ber 70% der Erdoberfla¨che sind von Ozeanen bedeckt
und die Verdunstung u¨ber den Oberfla¨chen ist eine treibende Kraft des Wasserkreislaufs der
Erde. Die Ozeane sind aber bis auf wenige Messungen an Bord von Schiffen kaum erfasst.
Messstationen an Land wiederum liegen ha¨ufig in der na¨heren Umgebung von Sta¨dten und
sind daher wenig repra¨sentativ fu¨r entlegene Gebiete. Auch fu¨r die Klimamodellierung werden
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daher globale Strahlungsdaten unabha¨ngig von der Verteilung der Messstationen beno¨tigt.
Die Beobachtungen meteorologischer Satelliten bieten eine anna¨hernd lu¨ckenlose Abdeckung
der gesamten Erde. Sie stellen daher einen guten Ausgangspunkt dar, um die globale Ver-
teilung der Solarstrahlung zu bestimmen. Im Rahmen des International Satellite Cloud Cli-
matology Project (ISCCP) werden aus globalen Daten von meteorologischen Satelliten die
Eigenschaften der Wolken abgeleitet (Schiffer und Rossow 1983). Die Wolkeninformatio-
nen des ISCCP bilden die Grundlage der meisten Globalstrahlungsdatensa¨tze u¨ber Zeitra¨ume
von mehr als 10 Jahren, die heute verfu¨gbar sind (Zhang et al. 2004, Pinker et al. 2005).
Die maximale La¨nge dieser Datensa¨tze ist jedoch auf etwa 25 Jahre begrenzt, da vor 1980
nur sehr wenige Satelliten im Einsatz waren. Zur Untersuchung der Solarstrahlung vor Be-
ginn der Satellitenmeteorologie ko¨nnen aber mo¨glicherweise die Ergebnisse von Re-Analysen
meteorologischer Messdaten oder Klimamodellen verwendet werden. Diese modellieren die
Globalstrahlung fu¨r einen Zeitraum von etwa 50 Jahren und ko¨nnen auch fu¨r die Zeit des glo-
bal dimming ausgewertet werden. Keiner der genannten Datensa¨tze aus Satellitendaten oder
Klimamodellen beinhaltet Direktstrahlung. (Schillings et al. 2004a) bestimmten anhand
von Messungen der Meteosat-Satelliten die Direktstrahlung, bisher sind jedoch nur Ergebnis-
se fu¨r wenige Jahre verfu¨gbar. Eine globale Abdeckung der Erde kann die Methode aufgrund
des begrenzten Meteosat-Sichtfeldes nicht bereitstellen.
In dieser Arbeit soll diese Lu¨cke geschlossen und ein Datensatz erstellt werden, der sowohl
Global- als auch Direktnormalstrahlung in globaler Abdeckung bereitstellt. Die La¨nge der
Zeitreihen muss eine repra¨sentative Abscha¨tzung der Bestrahlungssta¨rke an Standorten von
Solarkraftwerken ermo¨glichen und die typische Variabilita¨t der Solarstrahlung erfassen. In
Kapitel zwei der vorliegenden Arbeit wird dazu zuna¨chst eine Einfu¨hrung in die grundlegen-
den Wechselwirkungen zwischen der einfallenden Strahlung und der Atmospha¨re gegeben.
Das solare Spektrum wird erla¨utert und natu¨rliche Schwankungen der Solarstrahlung aufge-
zeigt. Im dritten Kapitel wird die Methode zur Berechnung des gesuchten Datensatzes vor-
gestellt. Ausgehend von der Strahlungstransfergleichung wird die getroffene Wahl bezu¨glich
des Lo¨sungsalgorithmus der Strahlungstransfergleichung und der Parametrisierung der Ab-
sorption der Atmospha¨re erla¨utert. Im Anschluss werden die verwendeten Datensa¨tze der
atmospha¨rischen Parameter ausfu¨hrlich vorgestellt. Das vierte Kapitel befasst sich mit der
Validierung der Ergebnisse. Monatsmittel der Global- und Direktnormalstrahlung werden mit
einem umfangreichen Satz an Strahlungsmessungen von Bodenstationen verglichen. Auftre-
tende Abweichungen werden analysiert und diskutiert. Im fu¨nften Kapitel werden die Ergeb-
nisse detailliert vorgestellt. Die Variabilita¨t der Global- und Direktstrahlung wird bestimmt
und der Einfluss von Vulkanausbru¨chen evaluiert. Der Einfluss großra¨umiger Klimapha¨nome-
ne wie der Nord-Atlantik-Oszillation oder der El-Nin˜o-Su¨dlichen-Oszillation wird untersucht.
Eine Trendanalyse zur Bestimmung langfristiger Vera¨nderungen der Global- und Direktstrah-
lung wird durchgefu¨hrt und die Ergebnisse diskutiert. Zum Abschluss wird die Globalstrah-
lung des erstellten Datensatzes mit der Globalstrahlung aus der ECMWF Re-Analyse ERA40
(Uppala et al. 2005) und den Ergebnissen eines transienten Laufs des Klimamodells ECHAM4
(Dameris et al. 2005) verglichen. Die Eignung dieser Datensa¨tze zur Bestimmung von Trends
wird untersucht. Den Abschluss bildet eine Zusammenfassung der Arbeit sowie ein Ausblick
auf mo¨gliche anschließende Studien.
Kapitel 2
Grundlagen
Zu Beginn des Kapitels werden die fu¨r diese Arbeit beno¨tigten Strahlungsgro¨ßen definiert
(Kapitel 2.1). Nach einer allgemeinen Betrachtung der Wechselwirkungen zwischen einfallen-
der Solarstrahlung und der Atmospha¨re (Kapitel 2.2) wird die Wirkungsweise von Wolken
und Aerosol erla¨utert (Kapitel 2.3 und 2.4). Den Abschluss bildet eine genauere Betrachtung
der Strahlung der Sonne (Kapitel 2.5) und eine Charakterisierung von großra¨umigen Zirku-
lationsmustern der Atmospha¨re, die sich auf die Strahlung auf der Erdoberfla¨che auswirken
ko¨nnen (Kapitel 2.6).
2.1 Definition der Strahlungsgro¨ßen
Als Strahlungsfluss Φ wird die elektromagnetische Strahlungsenergie dQ bezeichnet, die pro





Die Strahlungsflussdichte F ist der Strahlungsfluss Φ, der pro Zeiteinheit dt auf einer Ein-









Die auftreffende Strahlungsflussdichte wird als Bestrahlungssta¨rke E bezeichnet, die von der
Fla¨che dA ausgehende Strahlungsflussdichte ist die spezifische Ausstrahlung M . Das Verha¨lt-
nis der Bestrahlungssta¨rke E zur spezifischen Ausstrahlung M beschreibt die Reflektivita¨t




0 ≤ A ≤ 1 (2.3)
Die Strahlungsflussdichte, die aus einem infinitesimalen Raumwinkel dΩ = sin θdθdφ (Ab-











Abbildung 2.1: Strahlungsgeometrie und Raumwinkel dΩ (aus Menzel 2005).




L(θ, φ) cos θ dΩ (2.5)
Ist die Strahldichte L richtungsunabha¨ngig (isotrop), so ergibt sich E = piL.
2.2 Wechselwirkung zwischen Strahlung und Materie
Durchquert elektromagnetische Strahlung eine Schicht eines optisch aktiven Mediums, ha¨ngt
die Art der auftretenden Wechselwirkung sowohl von der Wellenla¨nge der Strahlung als auch
von der Struktur des Mediums ab. Streuung und Absorption vermindern die einfallende
Strahldichte L0 entlang der Strecke ds durch das Medium. Sie werden unter dem Begriff
Extinktion zusammengefasst:
dL ∼ −L0ds (2.6)
Die Proportionalita¨tskonstante ist der Extinktionskoeffizient ke:







ke setzt sich zusammen aus dem Absorptionskoeffizienten ka und dem Streukoeffizienten ks:
ke = ka + ks (2.8)
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Aus der Integration von Gleichung 2.6 u¨ber eine endliche Strecke s im Medium ergibt sich
das Beer-Lambert-Gesetz:




τz bezeichnet die optische Dicke des Mediums der Dicke z. Bei schra¨gem Einfall bewegt sich
die Strahlung entlang ds = z/µ mit µ = cos θ. Fu¨r die optische Dicke τs gilt daher τs = τz/µ.
2.2.1 Streuung
Bei Streuung bleibt die Wellenla¨nge λ der einfallenden elektromagnetischen Strahlung un-
vera¨ndert, die Richtung der gestreuten Strahlung kann dagegen von der Einfallsrichtung ab-
weichen. Der Winkel zwischen der Richtung der einfallenden und der gestreuten Strahlung
wird als Streuwinkel Θ bezeichnet. Ist Θ < pi/2, so spricht man von Vorwa¨rtsstreuung, fu¨r
Θ > pi/2 dagegen von Ru¨ckwa¨rtsstreuung. Der gemittelte Kosinus des Streuwinkels Θ be-
schreibt den Grad der Asymmetrie der Verteilung der gestreuten Strahlung und wird daher
als Asymmetrieparameter g bezeichnet. Fu¨r g = 0 erfolgt die Streuung zu gleichen Teilen in
Vorwa¨rts- und Ru¨ckwa¨rtsrichtung, g = −1 bedeutet vollsta¨ndige Ru¨ckwa¨rtsstreuung, g = 1
vollsta¨ndige Vorwa¨rtsstreuung. Zur Beschreibung der Richtungsverteilung wird die Streu-
oder Phasenfunktion p(Θ) verwendet. Sie gibt die Wahrscheinlichkeit des Auftretens eines
bestimmten Streuwinkels Θ an. Die genaue Verteilung der gestreuten Strahlung ha¨ngt von
Form, Gro¨ße und Brechungsindex des streuenden Teilchens sowie der Wellenla¨nge der einfal-
lenden Strahlung ab. Anhand des Gro¨ßenparameters χ = 2pir/λ (r: Radius des streuenden
Teilchens) la¨sst sich Streuung in drei Kategorien einteilen:
Abbildung 2.2: Winkelverteilung der gestreuten Strahlung bei Rayleigh- (links) und Mie-Streuung
(rechts). Wa¨hrend bei Rayleigh-Streuung zu gleichen Teilen in Vorwa¨rts- und Ru¨ckwa¨rtsrichtung ge-
streut wird, ist das Verha¨ltnis bei der Mie-Streuung stark in die Vorwa¨rtsrichtung verlagert (nach
Ha¨ckel 2005).
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• χ < 0.1: Rayleigh-Streuung: Der Durchmesser des Teilchens ist klein gegenu¨ber
der Wellenla¨nge der einfallenden Strahlung. Die Streuung erfolgt zu gleichen Teilen
in Vorwa¨rts- und Ru¨ckwa¨rtsrichtung (Abbildung 2.2 links). Der Streuquerschnitt σ
der Rayleigh-Streuung ist proportional zu λ−4, kurzwellige Strahlung wird also sta¨rker
gestreut als langwellige. Rayleigh-Streuung des einfallenden Sonnenlichts an den Mo-
leku¨len der Atmospha¨re ist verantwortlich fu¨r die Blaufa¨rbung des Himmels.
• 0.1 ≤ χ ≤ 50: Mie-Streuung: Der Durchmesser der streuenden Teilchen entspricht in
etwa der Wellenla¨nge der auftreffenden Strahlung. Fu¨r spha¨rische Teilchen beschrieb
Gustav Mie die Verteilung der gestreuten Strahlung (Mie 1908). Mit zunehmender
Gro¨ße des streuenden Teilchens wird die Intensita¨t der gestreuten Strahlung mehr und
mehr in Vorwa¨rtsrichtung verlagert (Abbildung 2.2 rechts). Dabei werden alle Wel-
lenla¨ngen der Strahlung in etwa gleich stark gestreut. Aerosolpartikel fu¨hren aufgrund
der Mie-Streuung zu einer milchigen Tru¨bung der Atmospha¨re.
• χ > 50: Das streuende Teilchen ist groß gegenu¨ber der Wellenla¨nge der einfallenden
Strahlung. Die Streuung kann mit den Regeln der geometrischen Optik fu¨r Beugung,
Brechung und Reflexion beschrieben werden. Pha¨nomene wie Regenbogen oder Halo
ko¨nnen mit den Regeln der geometrischen Optik erkla¨rt werden.
Die Rayleigh-Streuung ist unabha¨ngig von der Form des streuenden Teilchens. Mit wach-
sendem Gro¨ßenparameter χ spielt diese jedoch eine wichtige Rolle fu¨r die Verteilung der
gestreuten Strahlung. Zur Beschreibung der Streuverteilung muss das Grenzfla¨chenproblem
der auf ein Teilchen treffenden elektromagnetischen Welle gelo¨st werden. Fu¨r spha¨rische Was-
sertro¨pfchen ist die Lo¨sung von Gustav Mie (Mie 1908) gu¨ltig. Fu¨r Eiskristalle gibt es jedoch
keine allgemeine Lo¨sung, da diese in ihrer Form und Gro¨ße sehr variabel sind (Kapitel 2.3).
Die Verteilung der gestreuten Strahlung zur Beschreibung der optischen Eigenschaften von
Eiswolken wird daher entweder fu¨r einzelne Kristallformen getrennt berechnet oder in Labor-
versuchen gemessen.
2.2.2 Absorption und Emission
Als Absorption bezeichnet man den U¨bergang eines Elektrons in der Hu¨lle eines Atoms oder
Moleku¨ls auf ein ho¨heres Energieniveau durch die Aufnahme der Energie eines auftreffenden
Photons. Nach den Regeln der Quantenmechanik finden diese U¨berga¨nge nur bei festen Ener-
giebetra¨gen und damit festen Wellenla¨ngen der auftreffenden Strahlung statt. Fa¨llt dagegen
ein Elektron von einem ho¨heren auf ein tieferes Energieniveau, wird ein Photon der Diffe-
renzenergie emittiert. Jedes Atom oder Moleku¨l absorbiert und emittiert entsprechend des
Aufbaus seiner Elektronenhu¨lle bei charakteristischen Wellenla¨ngen.
Das Absorptionsspektrum der Atmospha¨re setzt sich aus den Beitra¨gen ihrer Bestandteil
zusammen (2.3). Bei Wellenla¨ngen unter 300 nm absorbiert stratospha¨risches Ozon praktisch
die gesamte Strahlung. Oberhalb von 2 µmwird die solare Strahlung bis auf wenige sogenannte
”atmospha¨rische Fenster“ vollsta¨ndig von Wasserdampf absorbiert.
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Abbildung 2.3: Oben: Absorption der atmospha¨rischen Spurengase auf Meeresspiegelniveau. Unten:
Absorptionsbanden der wichtigsten atmospha¨rischen Gase (nach Scho¨nwiese 2003).
2.3 Wolken
Wolken sind Ansammlungen von Wassertro¨pfchen und/oder Eiskristallen verschiedener
Gro¨ße, deren Masse so gering ist, dass sie nicht signifikant sedimentieren. Der Radius der
Wassertro¨pfchen in Wolken variiert typischerweise zwischen 2 µm und 15 µm. Ihre optischen
Eigenschaften werden durch die Mie-Theorie beschrieben. Eiskristalle bilden sich abha¨ngig
von der U¨bersa¨ttigung und der Temperatur der Luft in sehr unterschiedlichen Strukturen
(Abbildung 2.4). Aufgrund der vielfa¨ltigen Formen, die noch dazu ha¨ufig nicht bekannt sind,
ist die Berechnung der optischen Eigenschaften von Eiswolken viel komplexer als bei Flu¨ssig-
wasserwolken.
Sowohl Wasser- als auch Eiswolken enthalten meist eine mehr oder weniger breite Verteilung
von flu¨ssigen Tro¨pfchen oder Eiskristallen verschiedener Gro¨ße. Fu¨r ein einzelnes Wolken-
teilchen zeigt die Streufunktion deutliche Strukturen und Resonanzen, die fu¨r die Gro¨ße des
Teilchens charakteristisch sind. Bei der Mittelung u¨ber eine Verteilung von Tro¨pfchen oder
Eiskristallen verschiedener Gro¨ße werden diese Strukturen gegla¨ttet. Fu¨r eine typische Ver-
teilung von Wassertro¨pfchen ko¨nnen die Einfachstreueigenschaften von Wasserwolken durch










Abbildung 2.4: Unterschiedliche Eiskristallformen in Wolken in Abha¨ngigkeit der U¨bersa¨ttigung der
Luft (engl. supersaturation) und der Temperatur (Quelle: http://www.snowcrystals.com).
wobei r der Radius der Wolkenteilchen und n(r) die Ha¨ufigkeitsverteilung des Teilchens mit














wobei ρw die Dichte des Wassers ist. Der Flu¨ssigwassergehalt beschreibt die Masse der Wol-
kentro¨pfchen pro Volumeneinheit. Aus dem Flu¨ssig- bzw. Eiswassergehalt der Wolke und
dem Effektivradius der Wolkenteilchen ko¨nnen die optischen Eigenschaften wie Extinktions-
koeffizient, Einfachstreualbedo oder Asymmetrieparameter der Wolke bestimmt werden. Die
genaue Form der Gro¨ßenverteilung, ihre Breite oder Schiefe spielen dabei nur eine unterge-
ordnete Rolle (Hu und Stamnes 1993). Die optische Dicke einer Wolke der Ho¨he h ergibt






ke(r, h′)n(r, h′)drdh′ (2.13)
Die genaue Verteilung der einzelnen Kristallformen in Eiswolken ist meist nicht bekannt. Zur
Beschreibung der optischen Eigenschaften von Eiswolken wird daher meist auf Parametrisie-
rungen zuru¨ckgegriffen die auf der Messung der optischen Eigenschaften einzelner Eiskristalle




Als Aerosol bezeichnet man Suspensionen von flu¨ssigen oder festen Teilchen in der Luft, mit
Ausnahme von Wolkentro¨pfchen, Eispartikeln und Niederschlag. Beispiele fu¨r Aerosol sind
Staub, Ruß, Seesalz oder Schwefelsa¨uretro¨pfchen. Da die Gro¨ße wesentlichen Einfluss auf das
Streuverhalten hat, werden Aerosolpartikel ha¨ufig nach Gro¨ßenklassen unterschieden. Ga¨ngig
ist die Klassifizierung nach dem Radius r der Teilchen in vier Moden: Nukleationsmode (r
< 0.005 µm), Aitkenmode (0.005 µm ≤ r ≤ 0.05 µm), Akkumulationsmode (0.05 µm ≤ r ≤
0.5 µm) und Grobpartikelmode (r > 0.5 µm). Vor allem Aerosol der Akkumulations- und
Grobpartikelmode ist durch Mie-Streuung des Sonnenlichtes verantwortlich fu¨r die Tru¨bung
der Atmospha¨re.
Nach dem Auftreten in den verschiedenen Atmospha¨renschichten wird Aerosol bis in eine
Ho¨he von 10-15 km als tropospha¨risches Aerosol bezeichnet, daru¨ber bis etwa 20 km als stra-
tospha¨risches Aerosol. Tropospha¨risches Aerosol kann natu¨rlichen (Waldbra¨nde, Staubstu¨rme,
Vulkanausbru¨che) oder anthropogenen Ursprungs sein (Abgase, Rodungsbra¨nde). Die Verweil-
dauer der Aerosolpartikel in der Atmospha¨re variiert je nach chemischer Zusammensetzung,
Gro¨ße der Teilchen und der Ho¨he, in der sie vorkommen. Meist werden sie durch Niederschlag
ausgewaschen oder sinken aufgrund der Gravitation langsam zu Boden (Sedimentation). Die
mittlere Verweildauer liegt daher im Bereich von Tagen bis Wochen. Stratosha¨risches Aerosol
wird hauptsa¨chlich durch hochreichende Vulkanausbru¨che verursacht, bei denen Schwefelgase
bis in die Stratospha¨re transportiert werden. SO2 reagiert innerhalb weniger Wochen mit OH
und H2O zu Schwefelsa¨ure (H2SO4). Gro¨ßere Staub- und Ascheteilchen fallen meist innerhalb
weniger Tage wieder zu Boden und beeinflussen die Strahlung nur lokal bis regional. Da die
Auswaschung durch Niederschlag in der Stratospha¨re entfa¨llt, gilt fu¨r kleinere Aerosolpartikel
wie Schwefelsa¨uretro¨pfchen dagegen eine charakteristische Zerfallszeit von etwa einem Jahr
(Robock 2000). Innerhalb von wenigen Wochen breiten sie sich in der Stratospha¨re um die
gesamte Erde aus (McCormick et al. 1995, Stowe et al. 1992). Der Austausch von einer
Hemispha¨re in die andere ist langsamer und ha¨ngt stark von den vorherrschenden Wind-
bedingungen ab (McCormick et al. 1995). Aerosol aus hochreichenden Vulkanausbru¨chen
beeinflusst die Strahlungsbilanz auf globalem Maßstab.
Die Streuung und Absorption von einfallender Strahlung durch Aerosol wird als direkter
Aerosol-Effekt bezeichnet. Die optischen Eigenschaften einzelner Aerosolpartikel werden meist
im Labor gemessen, die optische Dicke einer Aerosolschicht ergibt sich wie fu¨r Wolken aus der
Integration u¨ber den Extinktionskoeffizienten (Gleichung 2.13). Daneben treten verschiedene
Wechselwirkungen von Aerosol mit Wolken auf, die indirekte Aerosol-Effekte genannt wer-
den. Die beiden wichtigsten basieren auf der Wirkung von Aerosol als Kondensationskeime fu¨r
Wolkentro¨pfchen oder Eiskristalle (Lohmann und Feichter 2005). Diese fu¨hrt zu kleineren
Wolkenpartikeln bei gleichzeitiger Erho¨hung der Konzentration derselben. Kleinere Partikel
reflektieren mehr einfallendes Sonnenlicht und erho¨hen die Wolkenalbedo. Dieser Effekt wird
als erster indirekter Effekt oder Twomey-Effekt bezeichnet. Daneben verringern kleinere Wol-
kenteilchen die Niederschlagseffizienz und verla¨ngern so die Lebensdauer einer Wolke. Dies
wird als zweiter indirekter Effekt bezeichnet.
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2.5 Solarstrahlung auf der Erdoberfla¨che
Das Spektrum der Sonne entspricht in etwa dem eines schwarzen Ko¨rpers der Temperatur
6000 K (Abbildung 2.5). Es erstreckt sich von 150 nm im ultravioletten bis 10 µm im infra-
roten Bereich. Das Maximum liegt bei etwa 480 nm im sichtbaren Spektralbereich. Durch die
Absorption der atmospha¨rischen Gase erreicht lediglich der Anteil der einfallenden Strahlung
zwischen 200 nm und etwa 3 µm die Erdoberfla¨che (Abbildung 2.5 blaue Fla¨che links). Dieser
Anteil des Spektrums wird als solare oder kurzwellige Strahlung bezeichnet.
Die spezifische Ausstrahlung der Sonne in alle Raumrichtungen betra¨gtM = 6.3 · 107 W/m2.
Den fiktiven Oberrand der Erdatmospha¨re erreichen hiervon im Jahresmittel S0 = 1366 ± 2
W/m2 (Fro¨hlich und Lean 1998). Diese Gro¨ße wird als Solarkonstante bezeichnet. Die
Bestrahlungssta¨rke der gesamten Erdkugel betra¨gt somit im Mittel S0/4 = 342 W/m2. Auf-
grund der elliptischen Bahn der Erde um die Sonne variiert dieser Betrag um ±3.4%. Der
sonnenna¨chste Punkt auf der Erdumlaufbahn wird im Januar erreicht.
Satellitenmessungen haben gezeigt, dass der Wert der Solarkonstanten mit dem quasi-11-
ja¨hrigen Sonnenfleckenzyklus von Jahr zu Jahr in der Gro¨ßenordnung von 1 W/m2 variiert
(Fro¨hlich und Lean 1998). Zu Zeiten hoher Sonnenfleckenaktivita¨t strahlt die Sonne sta¨rker
ab als in Zeiten relativer Ruhe. Die ja¨hrlichen Variationen der Solarkonstanten liegen jedoch
im Promillebereich, so dass diese im Rahmen dieser Arbeit als konstant angenommen werden
kann.
Die spezifische Ausstrahlung der Erde ist anna¨hernd die eines schwarzen Ko¨rpers der Tempe-
ratur 300 K. Der abgestrahlte Wellenla¨ngenbereich zwischen 4 µm und 60 µm liegt vollsta¨ndig
im infraroten Teil des elektromagnetischen Spektrums. Das Maximum tritt bei etwa 10 µm
auf (Abbildung 2.5). Strahlung mit einer Wellenla¨nge u¨ber 4 µm wird daher als terrestrische
Abbildung 2.5: Spektralkurven der solaren Bestrahlungssta¨rke sowie der spezifischen terrestrischen
Ausstrahlung. Die blauen Fla¨chen entsprechen dem Anteil nach der Extinktion durch atmospha¨rische
Gase (nach Scho¨nwiese 2003).







Für das Klimasystem der Erde ist die langfristige Bilanz zwischen einfallender solarer und in 
den Weltraum abgegebener thermischer Strahlung entscheidend. Die vertikale Verteilung 
dieser Bilanz verursacht letztlich den generellen Schichtaufbau der Atmosphäre. Ihre horizon-
tale Verteilung bestimmt das globale Temperatur- und Feuchtefeld und damit auch das Strö-
mungsfeld, wodurch im längerfristigen Mittel die verschiedenen Klimate der Erde festgelegt 
sind. Satellitenmessungen geben uns heute eine gute Vorstellung von der zeitlichen und räum-
lichen Verteilung der Strahlungsbilanzkomponenten und ihren Mittelwerten.  
 
 
$EE *OREDO XQG EHU GDV -DKU JHPLWWHOWH(QHUJLHELODQ] GHU(UGH QDFK.LHKOXQG7UHQEHUWK

 
Die in Kapitel 2 besprochenen Strahlungsvorgänge in der Atmosphäre führen (nach Kiehl und 
Trenberth, 1997) zu der in Abb. 2-4 dargestellten global und über das Jahr gemittelten Strah-
lungsbilanz der Erde. Danach gelangen von 342 W/m² einfallender Sonnenenergie ca. 198 
W/m² bis zum Erdboden, wovon 30 W/m² wieder in den Weltraum reflektiert werden. Der 
Rest wird von den Bestandteilen der Erdatmosphäre (Gase, Aerosole, Wolken) entweder ab-
sorbiert (67 W/m²) oder in den Weltraum zurückreflektiert (77 W/m²). Danach wird also von 
der einfallenden Sonnenstrahlung etwa 31% in den Weltraum reflektiert; knapp 20% bleiben 
in der Atmosphäre und 49% im Erdboden stecken und bewirken dort deren Erwärmung. Zum 
Ausgleich der Strahlungsenergiebilanz der Erde muss die Wärmestrahlung des Planeten in 
den Weltraum gerade 235 W/m² betragen. Dazu tragen die atmosphärischen Gase, Wolken 
und Aerosole mit 195 W/m² bei, während etwa 40 W/m² direkt vom Boden in atmosphäri-
schen Tansmissionsfenstern in den Weltraum gelangen. Am Erdboden wird die Bilanz durch 
die zusätzliche Einstrahlung aufgrund der thermischen Emission der atmosphärischen Be-
standteile bestimmt. Hier kommen 324 W/m² Strahlungsfluss zur solaren Einstrahlung hinzu. 
Diese Zahl ist deutlich größer als die erwähnten 195 W/m² für die Emission in den Weltraum, 
da vor allem in optisch dicken Spektralbereichen die abwärts gerichtete Strahlung am Boden 
Abbildung 2.6: Schema der global u¨ber das Jahr gemittelten Strahlungsflu¨sse in der Atmospha¨re. Links:
Kurzwellige Strahlungsflu¨sse, rechts: langwellige Strahlungsflu¨sse (aus Bakan und Raschke 2002).
oder langwellige Strahlung bezeichnet. Die vorliegende Arbeit bescha¨ftigt sich mit der Va-
riabilita¨t der Solarstrahlung auf der Erdoberfla¨che. Der untersuchte Spektralbereich umfasst
daher ausschließlich kurzwellige Strahlung zwischen 200 nm und 4 µm.
Von der einfallenden Solarstrahlung am Oberrand der Atmospha¨re erreicht nur etwas mehr
als die Ha¨lfte die Oberfla¨che der rde (Abbildu g 2.6). Die u¨brige Strahlung wird entweder
zuru¨ck in den Weltraum reflektiert oder in der Atmospha¨r absorbie t. Die u¨ber de g samten
Halbraum integrierte kurzwellige Strahlung, die den Boden erreicht, wird als lobalstrahlung
bezeichnet (GHI, von engl. Global Hemispherical Irradiance). Sie setzt sich zusammen aus der
Direkt- und der Diffusstrahlung. Diffusstrahlung nennt man den Anteil der einfallenden Strah-
lung, der nach mindestens einfacher Streuung in der Atmospha¨re auf den Erdboden trifft. Der
Anteil der solaren Strahlungsflussdichte, der nach der Wechselwirkung mit der Atmospha¨re
die Erdoberfla¨che aus Richtung der Sonne erreicht, wird als Direktstrahlung bezeichnet. Die
senkrecht auf eine der Sonne zugewandte Fla¨che einfallende Direktstrahlung wird Direktnor-
malstrahlung genannt (DNI, von engl. Direct Normal Irradiance). Pyrheliometer zur Messung
der Direktstrahlung werden der Sonne nachgefu¨hrt und messen somit die Normalkomponen-
te. Der O¨ffnungswinkel der Gera¨te betra¨gt nach WMO-Standards 5◦. Dies entspricht in etwa
dem Winkelbereich, den Parabolspiegel eines konzentrierenden solarthermischen Kraftwerkes
auffangen (Abbildung 2.7). Messungen der Direktnormalstrahlung ko¨nnen daher ohne weite-
re Umrechnung zur Abscha¨tzung des Ertrages von solarthermischen Kraftwerken verwendet
werden.
Der globale Jahresmittelwert der Globalstrahlung betra¨gt etwa 198 W/m2 (Houghton et al.
2001). Der Anteil der Direktstrahlung an der Globalstrahlung wird auf etwa 60% gescha¨tzt
(Scho¨nwiese 2003). Im Mittel erreichen also 119 W/m2 die Erdoberfla¨che als Direktstrah-
lung. Bei einem mittleren Zenitwinkel der Sonne von 45◦ ergibt sich daraus fu¨r die Direkt-
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Abbildung 2.7: Die direkte Strahlung auf einem Empfa¨nger senkrecht zur Ausbreitungsrichtung der
Strahlung bezeichnet man als Direktnormalstrahlung. Als Empfa¨nger ist hier ein Parabolspiegel eines
solarthermischen Kraftwerks dargestellt, der die einfallende Strahlung auf ein Absorberrohr konzen-
triert.
normalstrahlung ein globaler Mittelwert von 168 W/m2. Die mittlere Bestrahlungssta¨rke auf
der Erdoberfla¨che ist abha¨ngig vom Zenitwinkel der Sonne und der Tagesla¨nge. Letztere ist
bestimmt durch die geographische Breite und den Zeitpunkt des Jahres und kann fu¨r jeden
Ort auf der Erdoberfla¨che berechnet werden (siehe beispielsweise Peixoto und Oort 1992).
Die effektive Bestrahlungssta¨rke durch die Sonne betra¨gt E = E0 cos θ, wobei E0 die Bestrah-
lungssta¨rke bei senkrechtem Einfall und θ der mittlere Zenitwinkel der Sonne ist. U¨ber das
gesamte Jahr integriert ergibt sich so am Oberrand der Atmospha¨re eine Breitenabha¨ngigkeit
der mittleren Bestrahlungssta¨rke. Durch die Absorption in der Atmospha¨re erreicht hiervon
nur etwa die Ha¨lfte die Erdoberfla¨che (Abbildung 2.8). Die Dicke der Atmospha¨re ist am
A¨quator am gro¨ßten, so dass die Absorption hier maximal wird. Das Maximum der Kurve
der Globalstrahlung auf der Erdoberfla¨che ist daher flacher als in der Kurve am Oberrand
der Atmospha¨re.
Abbildung 2.8: Meridionalprofil der Globalstrahlung am Oberrand der Atmospha¨re (durchgezogene
Kurve) und auf der Oberfla¨che (gestrichelte Kurve) (nach Scho¨nwiese 2003).
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Die Direktstrahlung a¨hnelt im Verlauf der Globalstrahlung. Bei Betrachtung der Normal-
komponente der Direktstrahlung entspricht die effektive Bestrahlungssta¨rke E anna¨hernd der
Bestrahlungssta¨rke bei senkrechtem Einfall. Die Breitenabha¨ngigkeit im Jahresmittel ist daher
schwa¨cher als die der Globalstrahlung und wird im wesentlichen durch die mittlere Tagesla¨nge
bestimmt. Unter großem mittlerem Zenitwinkel der Sonne, beispielsweise an den Polen, ist
jedoch der Weg der Strahlung durch die Atmospha¨re la¨nger als bei senkrechtem Einfall und
die Extinktion dementsprechend erho¨ht. Auch in der Direktnormalstrahlung ist daher eine
Abnahme der Bestrahlungssta¨rke mit wachsendem Zenitwinkel der Sonne zu erwarten. Dieser























Abbildung 2.9: Tagesgang der Direktnormalstrahlung in Oberpfaffenhofen am 1. Juli am Oberrand der
Atmospha¨re und auf Meeresho¨he in einer Atmospha¨re mit und ohne Aerosolbelastung. Zum Vergleich
ist der Tagesgang der Direktstrahlung und der Globalstrahlung zusa¨tzlich eingetragen.
Zur Berechnung des Tagesganges der Bestrahlungssta¨rke wurden entsprechend der in Kapitel 3
entwickelten Methode eindimensionale Strahlungstransferrechnungen in 15-Minuten-Schritten
durchgefu¨hrt. Der Sonnenstand entspricht dem 1. Juli in Oberpfaffenhofen (48.1◦N, 11.3◦W).
Der gesamte Tag wurde als wolkenfrei angenommen. Zur Veranschaulichung der atmospha¨ri-
schen Wechselwirkungen wurde der Tagesgang der Direktnormalstrahlung am Oberrand der
Atmospha¨re und auf Meeresho¨he berechnet. Aus der zweiten Rechnung wurde auch der Tages-
gang der Global- und Direktstrahlung extrahiert. In einem dritten Schritt wurde die Direkt-
normalstrahlung auf Meeresho¨he mit einer durchschnittlichen Aerosolbelastung abgeleitet.
Verwendet wurde ein Standardaerosolprofil nach (Shettle 1989) mit sta¨dtischem Aerosol in
der Grenzschicht bis 2 km Ho¨he und einem Hintergrundaerosol in ho¨heren Schichten, so dass
sich eine Sichtweite von 50 km ergibt.
Die Ergebnisse am Oberrand der Atmospha¨re zeigen einen steilen Anstieg der Direktnormal-
strahlung bei Sonnenaufgang auf den Wert der Solarkonstanten (Abbildung 2.9). Der Wert
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bleibt u¨ber den ganzen Tag konstant und fa¨llt erst bei Sonnenuntergang wieder auf 0 W/m2.
Auf Meeresho¨he wird die Direktnormalstrahlung durch die Extinktion der Atmospha¨re stark
verringert. Das Maximum erreicht lediglich noch 1059 W/m2. Besonders stark wirkt sich die
atmospha¨rische Extinktion wa¨hrend der Morgen- und Abendstunden aus. Bei tiefstehender
Sonne ist der Weg, den die Solarstrahlung vom Oberrand der Atmospha¨re bis zum Erdboden
zuru¨cklegen muss, deutlich la¨nger als bei niedrigem Zenitwinkel. Die Kurve der Direktnor-
malstrahlung steigt daher nicht wie am Oberrand der Atmospha¨re steil an, sondern erha¨lt
eine abgerundete Form (Abbildung 2.9). Durch Aerosol wird dieser Effekt noch zusa¨tzlich
versta¨rkt. Auch das Tagesmaximum wird weiter reduziert und erreicht nur noch 864 W/m2.
Die Globalstrahlung entspricht der solaren Bestrahlungssta¨rke E u¨ber den gesamten Halb-
raum. Sie ist daher vom Kosinus des Zenitwinkels abha¨ngig, der der Kurve die typische Form
gibt (Abbildung 2.9). Aufgrund des minimalen Zenitwinkels von 25◦ am 1. Juli in Oberpfaffen-
hofen liegt das Maximum mit 1012 W/m2 unter dem der Direktnormalstrahlung. Da fu¨r das
Beispiel von wolkenlosen Bedingungen ausgegangen wurde, ist der Anteil der Direktstrahlung
an der Globalstrahlung sehr hoch. Die Maxima unterscheiden sich lediglich um 51 W/m2. Die
Differenz zwischen den beiden Kurven entspricht dem Anteil der Diffusstrahlung fu¨r einen
wolkenfreien Tag.
2.6 Variabilita¨t der Atmospha¨re
Ein großer Anteil der einfallenden Solarstrahlung wird von Wolken absorbiert oder in den
Weltraum zuru¨ckreflektiert (Abbildung 2.6). Vera¨nderungen in der Bewo¨lkung haben daher
auch Auswirkungen auf die Ho¨he der Strahlungsflussdichte, die die Erdoberfla¨che erreicht.
Großra¨umige Zirkulationsmuster in der Erdatmospha¨re beeinflussen die Wolken- und Nieder-
schlagsituation in ausgedehnten Gebieten. Sie wirken sich damit indirekt auch auf die solare
Bestrahlungssta¨rke auf der Erdoberfla¨che aus. Beispiele solcher Zirkulationsmuster sind die
Nord-Atlantik-Oszillation (NAO) und die El-Nin˜o-Su¨dliche-Oszillation (ENSO) im Pazifik.
Sie werden in den folgenden Abschnitten kurz vorgestellt.
Abbildung 2.10: Zeitreihe der Winter-Anomalien 1864-2003 des Nord-Atlantik-Oszillations-Index
(Quelle:http://www.cgd.ucar.edu/).
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Die Nord-Atlantik-Oszillation ist definiert als meridionaler Meeresspiegel-Luftdruckgradient
zwischen den Azoren und Island. Der NAO-Index beschreibt die Luftdruckdifferenz zweier
Stationen in diesen Regionen bezu¨glich des Mittelwerts 0 und der Standardabweichung 1
(Abbildung 2.10). Trotz hoher Variabilita¨t stellen sich immer wieder la¨ngere Phasen positiver
oder negativer NAO-Indizes ein. Die gegla¨ttete Kurve zeigt eine zyklische Varianz mit einer
Periode von etwa 7 Jahren (Werner 1999). Langfristig ist ein abnehmender Trend zwischen
1900 und 1960 zu erkennen, gefolgt von u¨berwiegend steigenden Werten bis etwa 1990 (Hur-
rell et al. 2004). Besonders interessant sind die Auswirkungen der NAO im Winter, da sich
hier deutliche Zusammenha¨nge mit dem Wetter in Europa ergeben (Jacobeit et al. 1998,
Wanner 2001). Bei einem hohen NAO-Index werden milde, niederschlagsreiche Luftmassen
nach Europa transportiert. Ein niedriger NAO-Index ist hingegen mit einem Hochdruckgebiet
u¨ber Mitteleuropa und o¨stlichen Winden verbunden, einer typischen Konstellation fu¨r einen
Strengwinter.
Abbildung 2.11: Schema der Temperatur- und Niederschlagsanomalien von Dezember bis Fe-
bruar wa¨hrend einer El Nin˜o Situation (oben) und einer La Nin˜a Situation (unten) (Quelle:
http://iri.columbia.edu/climate/ENSO).
Die El-Nin˜o-Su¨dliche-Oszillation beschreibt das ozeanographische und meteorologische
Pha¨nomen ungewo¨hnlicher Oberfla¨chenwassertemperaturen und Luftdruckdifferenzen im Pa-
zifik. Als Schwerpunkt wird meist die Ku¨ste vor Peru angegeben. Die Hadley-Zirkulation
bewirkt in dieser Region den Su¨dostpassat. Diese o¨stliche Stro¨mung wird durch die Walker-
Zirkulation unterstu¨tzt, die zusa¨tzlich ein Absinkgebiet im Bereich des kalten Humboldt-
stromes vor der Westku¨ste Su¨damerikas beinhaltet. Kommt es zu einer Abschwa¨chung der
Ostwindkomponente, so fließt oberfla¨chennahes Warmwasser von Westen nach Osten durch
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Abbildung 2.12: Standardisierter, multivariater ENSO-Index seit 1950. Die Periode der zyklischen
Schwankungen variiert zwischen 3 und 8 Jahren (Quelle: http://www.cdc.noaa.gov/).
den Pazifik (Peixoto und Oort 1992). Dies fu¨hrt zu einer Erwa¨rmung des Oberfla¨chenwas-
sers im Osten des Pazifischen Beckens. Dieses Pha¨nomen wird als El Nin˜o (EN) bezeichnet. Es
tritt in zyklischen, unregelma¨ßigen Absta¨nden von 3-8 Jahren auf. Bei versta¨rktem Ostwind
ist das Oberfla¨chenwasser dagegen ungewo¨hnlich ku¨hl. Diese Situation wird La Nin˜a genannt.
El Nin˜o- und La Nin˜a-Situationen fu¨hren in den betroffenen Regionen der Erde zu typischen
Temperatur- und Niederschlagsanomalien (Abbildung 2.11).
El Nin˜o-Ereignisse zeigen eine Antikorrelation mit Luftdruckschwankungen in der Su¨dhe-
mispha¨re, die als Su¨dliche Oszillation (SO) bezeichnet werden. Es handelt sich hierbei um
die meridionale, bodennahe Luftdruckdifferenz zwischen Darwin in Nord-Australien und Ta-
hiti. Aus der Kombination beider Pha¨nomene wird der multivariate ENSO-Index bestimmt
(Abbildung 2.12). Zur Berechnung werden sowohl atmospha¨rische als auch ozeanographische
Variablen beru¨cksichtigt. Hierzu geho¨ren der Luftdruck an der Meeresoberfla¨che, die Tempe-
ratur in 2 m Ho¨he, der zonale, oberfla¨chennahe Wind von Ost nach West, der meridionale,
oberfla¨chennahe Wind von Nord nach Su¨d, die Wassertemperatur an der Meeresoberfla¨che
sowie die Bewo¨lkung. Ein Wert > 0 steht fu¨r eine El Nin˜o-Situation, bei einem Wert < 0 tritt
dagegen das La Nin˜a-Pha¨nomen auf.
Sowohl die NAO als auch die ENSO sind u¨ber Ozeanen definiert. Ihre Auswirkungen reichen
jedoch weit u¨ber diese hinaus bis auf die angrenzenden Kontinente und damit in Regionen, die
als mo¨gliche Standorte fu¨r Solarkraftwerke in Frage kommen. Die Variabilita¨t der Solarstrah-
lung wird daher in Kapitel 5 stellvertretend fu¨r andere atmospha¨rische Zirkulationsmuster
auch in Hinblick auf die NAO und ENSO untersucht.
Kapitel 3
Methode
Die Wechselwirkung von einfallender Strahlung mit der Atmospha¨re wird durch die Strah-
lungstransfergleichung beschrieben. Zu Beginn dieses Kapitels werden die Ansa¨tze und Para-
metrisierungen eingefu¨hrt, die in dieser Arbeit zu ihrer Berechnung verwendet wurden (Ka-
pitel 3.1). Im Anschluss werden die Datensa¨tze der Wolkeneigenschaften, der optischen Dicke
des Aerosols und der sonstigen Atmospha¨renparameter vorgestellt, die in die Berechnung
der Solarstrahlung eingingen (Kapitel 3.2). Den Abschluss des Kapitels bildet die Beschrei-
bung des fu¨r diese Arbeit entwickelten Programms, das die atmospha¨rischen Parameter zur
Berechnung des Strahlungstransfers aufbereitet und die Berechnung des Strahlungstransfers
koordiniert (Kapitel 3.3).
3.1 Berechnung des Strahlungstransfers in der Atmospha¨re
3.1.1 Lo¨sung der Strahlungstransfergleichung
Die Strahlungstransfergleichung erfasst alle Wechselwirkungen zwischen einfallender Strah-
lung einer festen Wellenla¨nge λ und der Atmospha¨re (z.B. Thomas und Stamnes 2002):
dLλ
ds





Lλ(θ′, φ′)p(Θs) sin θ′dθ′dφ′ (3.1)
Durch den Index λ sind jeweils die monochromatischen Gro¨ßen gekennzeichnet. Der er-
ste Term auf der rechten Seite beschreibt die Extinktion nach dem Beer-Lambert-Gesetz
(Gleichung 2.10). Im zweiten Term wird die Emission der Atmospha¨re in Form der Planck-
Strahlung Bλ(T ) beru¨cksichtigt. Der Emissionskoeffizient kem,λ zur Gewichtung der Planck-
Strahlung wurde hier durch den Absorptionskoeffizienten ka,λ ersetzt. Dies ist zula¨ssig, da
nach dem Kirchhoff’schen Gesetz ka,λ = kem,λ ist. Im letzten Term wird die Streuung in
alle Raumrichtungen erfasst. Um die breitbandige Strahldichte L zu erhalten, muss u¨ber alle






In der Praxis ist eine Berechnung des Strahlungstransfers fu¨r alle auftretenden Wellenla¨ngen
nicht mo¨glich. Daher wird meist mit Ba¨ndermodellen gearbeitet, in denen die Eigenschaften
der Atmospha¨re fu¨r geeignete Wellenla¨ngenintervalle durch Mittelwerte repra¨sentiert werden
(Kapitel 3.1.2).
Auch die monochromatische Strahlungstransfergleichung ist analytisch nicht lo¨sbar. Es gibt
jedoch verschiedene na¨herungsweise Lo¨sungsansa¨tze, die von unterschiedlichen Annahmen
zur Vereinfachung des Problems ausgehen. In der vorliegenden Arbeit wurde die Global- und
Direktnormalstrahlung durch eindimensionale Strahlungstransferrechnungen in einer plan-
parallel geschichteten Atmospha¨re berechnet. Zur Lo¨sung der Strahlungstransfergleichung
wurde dabei die Zwei-Strom-Na¨herung gewa¨hlt. Diese geht von der Annahme aus, dass sich
Strahlung in jeder Atmospha¨renschicht nur in genau zwei Richtungen (Stro¨men) ausbreiten
kann: aufwa¨rts oder abwa¨rts (Bohren undClothiaux 2006, Anhang A1). Aus verschiedenen
existierenden Implementierungen der Zwei-Strom-Na¨herung wurde fu¨r diese Arbeit der Zwei-
Strom-Algorithmus nach (Kylling et al. 1995) ausgewa¨hlt. Dieser beinhaltet eine pseudo-
spha¨rische Korrektur der plan-parallelen Atmospha¨re. Pseudo-spha¨risch bedeutet hier, dass
der direkte Anteil der Strahlung korrekt unter Beru¨cksichtigung der spha¨rischen Geometrie
der Erde durch die Verwendung des Chapman-Faktors berechnet wird (Anhang A2), zur
Berechnung des diffusen Anteils der Strahlung wird die plan-parallele Na¨herung beibehalten















































Zenit < 80Zenit > 80
Abbildung 3.1: Vergleich der Globalstrahlung (links) und der Direktnormalstrahlung (rechts) aus Strah-
lungstransferrechnungen mit dem Zwei-Strom-Algorithmus nach (Kylling et al. 1995) und dem disort-
Algorithmus nach (Stamnes et al. 1988). Abweichungen treten vor allem in der Direktnormalstrahlung
bei Zenitwinkeln u¨ber 80◦ auf.
Zur Untersuchung der Unterschiede zwischen der Zwei-Strom-Na¨herung und exakteren Multi-
Strom-Ansa¨tzen wurde die Global- und Direktnormalstrahlung unter denselben Randbedin-
gungen sowohl mit dem Zwei-Strom-Algorithmus nach (Kylling et al. 1995) als auch mit
dem disort-Algorithmus nach (Stamnes et al. 1988) berechnet. Der disort-Algorithmus wur-
de ebenfalls zur Berechnung des Strahlungstransfers in einer plan-parallel geschichteten At-
mospha¨re entwickelt. Er stellt eine numerische Lo¨sung der Strahlungstransfergleichung dar,
die die Methode der diskreten Ordinaten verwendet (Stamnes et al. 1988). In dieser wird
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die gesuchte Strahldichte in eine Reihe entwickelt. Die Genauigkeit der Strahlungstransfer-
rechnungen kann durch die Anzahl der verwendeten Glieder (Stro¨me) variiert werden. Zur
Berechnung von Strahlungsflussdichten ist die beno¨tigte Anzahl an Gliedern der Reihenent-
wicklung zum Erreichen einer gewu¨nschten Genauigkeit dabei geringer als bei der Berechnung
von Strahldichten (Schroedter 1996). Die Genauigkeit des disort-Algorithmus wurde inten-
siv untersucht (Stamnes et al. 1988). Nur in wenigen Ausnahmefa¨llen wurden Abweichungen
von mehr als 0.1 W/m2 registriert (Stamnes et al. 2000). Disort wird daher heute meist
als Standard fu¨r die Berechnung des Strahlungstransfers angesehen (Kylling et al. 1995,
Mayer 2006). Fu¨r den Vergleich mit dem Zwei-Strom-Algorithmus nach (Kylling et al.
1995) wurde die Reihenentwicklung nach 6 Gliedern abgebrochen.
Aus 3.5 Jahren der dreistu¨ndigen Wolkendaten des International Satellite Cloud Climatology
Project (Kapitel 3.2.1) wurden fu¨r ein Gebiet im Nahen Osten (Gitterbox Nr. 4834) spektral
integrierte Strahlungsflussdichten der Global- und Direktnormalstrahlung mit beiden Algo-
rithmen nach der in diesem Kapitel vorgestellten Methode berechnet. In der Globalstrahlung
liegen die Ergebnisse beider Lo¨sungsansa¨tze sehr dicht zusammen (Abbildung 3.1 links). Die
mittlere Abweichung der Zwei-Strom-Ergebnisse von den disort-Ergebnissen betra¨gt +5.2%
(Tabelle 3.1). Fu¨r Zenitwinkel unter 80◦ sinkt die Abweichung auf 2.9%. Auffa¨llig sind zwei
Werte in Abbildung 3.1, die deutlich von der Einheitsgerade abweichen. Sie entstehen durch
numerische Instabilita¨ten des Zwei-Strom-Algorithmus bei der Berechnung der Diffusstrah-
lung in Wolken mit einer optischen Dicke u¨ber 50 (Kylling 2004).
In der Direktnormalstrahlung treten Abweichungen zwischen den Ergebnissen der beiden Al-
gorithmen vor allem bei Zenitwinkeln u¨ber 80◦ auf (Abbildung 3.1). Der disort-Algorithmus
entha¨lt keine Korrektur bezu¨glich der spha¨rischen Geometrie der Erde. Dies fu¨hrt bei nied-
rigen Sonnensta¨nden zu einer U¨berscha¨tzung der optischen Dicke der Atmospha¨re. Die Di-
rektstrahlung wird somit in den disort-Ergebnissen unterscha¨tzt. Die mittlere Abweichung
zwischen den Ergebnissen der beiden Algorithmen ist daher mit 7.9% recht hoch (Tabelle
3.1). Fu¨r Zenitwinkel unter 80◦ spielt die Erdkru¨mmung nur noch eine untergeordnete Rolle.
Die Unterschiede in den Ergebnissen beider Methoden sinken auf daher 0.4%.
Tabelle 3.1: Abweichungen der Ergebnisse der Global- und Direktnormalstrahlung unter Verwendung
des Zwei-Strom-Algorithmus nach (Kylling et al. 1995) und des disort-Algorithmus nach (Stamnes
et al. 1988).
gesamt θ < 80◦
r mittlere Abweichung r mittlere Abweichung
Globalstrahlung 1.00 5.2% 1.00 2.9%
Direktnormalstrahlung 1.00 7.9% 1.00 0.4%
Insgesamt stimmen die Ergebnisse beider Algorithmen sehr gut u¨berein. Der Korrelationsko-
effizient r betra¨gt sowohl in der Global- als auch in der Direktnormalstrahlung 1.00 (Tabelle
3.1). Die Beschra¨nkung auf lediglich zwei Stro¨me in der Berechnung des Strahlungstransfers
fu¨hrt also nur zu sehr geringen Genauigkeitsverlusten. Aufgrund der pseudo-spha¨rischen Kor-
rektur ist der Zwei-Strom-Algorithmus nach (Kylling et al. 1995) bei hohen Zenitwinkeln
dem disort-Algorithmus nach (Stamnes et al. 1988) sogar als u¨berlegen anzusehen.
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3.1.2 Absorption der atmospha¨rischen Gase: Die k-Verteilung
Die Absorption von atmospha¨rischen Gasen ist von der Wellenla¨nge des einfallenden Lichts
abha¨ngig (Kapitel 2.2.2). Um die Absorptionslinien aller Moleku¨le in der Atmospha¨re genau zu
erfassen, mu¨sste fu¨r jede auftretende Wellenla¨nge eine monochromatische Strahlungstransfer-
rechnung durchgefu¨hrt werden (line-by-line-Methode). Diese Art der Berechnung beansprucht
sehr viel Rechenzeit und ist daher fu¨r die Ziele dieser Arbeit nicht anwendbar. Zur Berech-
nung des breitbandigen Strahlungstransfers wurde stattdessen die Methode der k-Verteilung
nach (Kato et al. 1999) verwendet (Anhang A3). Hierbei wird das solare Spektrum in 32
nichtu¨berlappende Wellenla¨ngenintervalle zerlegt, so dass die solare Bestrahlungssta¨rke am
Oberrand der Atmospha¨re innerhalb jedes Intervalls anna¨hernd konstant ist (Abbildung 3.2).
Fu¨r jedes Wellenla¨ngenintervall wird mit Hilfe einer Verteilungsfunktion des Absorptions-
koeffizienten ka die mittlere transmittierte Strahlungsflussdichte berechnet. Die beno¨tigten
Verteilungsfunktionen wurden fu¨r vorgegebene Bereiche der atmospha¨rischen Parameter von
(Kato et al. 1999) in Tabellenform zur Verfu¨gung gestellt. Die Anzahl der beno¨tigten Ein-
zelrechnungen zur Bestimmung der atmospha¨rischen Absorption sinkt bei Verwendung der
























































Abbildung 3.2: Solare Bestrahlungssta¨rke unter Verwendung von hochaufgelo¨sten Absorptionslinien
(links) und der k-Verteilung nach (Kato et al. 1999) (rechts).
Die Strahlungsflussdichte unter Verwendung der k-Verteilung wurde von (Kato et al. 1999)
mit Ergebnissen verglichen, fu¨r die die Absorption mit MODTRAN3 (Kneizys et al. 1988)
bestimmt wurde. Abweichungen traten vor allem im infraroten Spektralbereich auf. Als Ur-
sache werden u¨berlappende Absorptionsba¨nder der einzelnen Absorberspezies angegeben, die
nicht detailliert genug beru¨cksichtigt wurden (Kato et al. 1999). Integriert u¨ber das gesam-
te solare Spektrum ergab sich ein Fehler von 0.2% in der Direktstrahlung und -0.8% in der
Globalstrahlung. Zur Berechnung der spektral integrierten Strahlungsflussdichten in der vor-
liegenden Arbeit wurde die verbesserte Version der k-Verteilung Kato2 verwendet, die die
u¨berlappenden Absorptionsba¨nder verschiedener Absorberspezies genauer erfasst.
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3.1.3 Parametrisierung der Wolkeneigenschaften
Fu¨r Wasserwolken wurde in dieser Arbeit die Parametrisierung der optischen Eigenschaften
nach (Hu und Stamnes 1993) verwendet. Sie beruht auf der Annahme, dass der Effektivra-
dius reff der Gro¨ßenverteilung der Wolkentro¨pfchen groß gegenu¨ber der Wellenla¨nge λ der
einfallenden Strahlung ist. Fu¨r kurzwellige Strahlung ist dies sehr gut erfu¨llt. Die optische







Im solaren Spektralbereich lagen Strahlungsflu¨sse, die mit der Parametrisierung berechnet
wurden, lediglich um 1% unter den Ergebnissen von exakten Mie-Rechnungen (Hu und
Stamnes 1993).
Fu¨r Eiswolken wurde die Parametrisierung von (Key et al. 2002) und (Yang et al. 2000) ver-
wendet. (Yang et al. 2000) haben die Streueigenschaften fu¨r mehrere Eiskristallformen und
-gro¨ßen theoretisch berechnet. Die Ergebnisse sind daher realistischer als fru¨here Studien, in
denen von nur einer Kristallform ausgegangen wird (Ebert und Curry 1992). Aufbauend
auf den Ergebnissen von (Yang et al. 2000) entwickelten (Key et al. 2002) eine Parametri-
sierung der optischen Eigenschaften von Eiswolken fu¨r 30 Gro¨ßenverteilungen unterschiedli-
cher Kristallformen. Die Phasenfunktion der Eispartikel wird in der Parametrisierung durch
eine doppelte Henyey-Greenstein-Funktion angena¨hert, die auch die Spitzen der Vorwa¨rts-
und Ru¨ckwa¨rtsstreuung erfasst. Ein Abschneiden des Maximums der Vorwa¨rtsstreuung (del-
ta scaling) und Umskalieren der optischen Parameter wie bei anderen Parametrisierungen (Fu
1996) ist daher nicht no¨tig. Die optischen Eigenschaften werden von (Key et al. 2002) fu¨r
den gesamten Spektralbereich von 0.2 µm - 4.8 µm bereitgestellt. Inkonsistenzen, die durch
ein Zusammensetzen der optischen Eigenschaften aus mehreren einzelnen Spektralintervallen
entstehen wie beispielsweise in der Parametrisierung von (Fu 1996) und (Fu et al. 1998),
treten daher nicht auf.
3.2 Eigenschaften der Atmospha¨re
3.2.1 Wolken
Das International Satellite Cloud Climatology Project
Seit Juli 1983 werden im Rahmen des International Satellite Cloud Climatology Project
(ISCCP) Daten von bis zu fu¨nf geostationa¨ren und zwei polar umlaufenden Satelliten ge-
sammelt (Schiffer und Rossow 1983). Die Messdaten aller Satelliten werden zu einem
globalen Datensatz in dreistu¨ndiger Auflo¨sung kombiniert. Bis zum gegenwa¨rtigen Zeitpunkt
haben etwa 30 Satelliten zu dem Datensatz beigetragen (Anhang A4).
Die verwendeten Satelliteninstrumente verfu¨gen u¨ber mindestens einen Kanal im Bereich des
sichtbaren Lichts (0.6 µm, VIS) nahe dem Maximum des solaren Spektrums und einen Kanal
im infraroten Bereich des Spektrums (11 µm, IR). Somit ist sichergestellt, dass die verwen-
deten Messdaten eine einheitliche Basis fu¨r den Wolkenalgorithmus bilden. Die ra¨umliche
Auflo¨sung der Rohdaten variiert je nach Instrument und Beobachtungsgeometrie zwischen
1 km und 7 km. Sie werden im folgenden als Satellitenpixel bezeichnet (von engl. pixel = pic-
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Abbildung 3.3: ISCCP-Gitternetz: Alle 6596 Gitterboxen decken in etwa dieselbe Fla¨che von
280 km x 280 km ab.
ture element). Aufgrund von Unsicherheiten in der Geolokation werden diese als repra¨sentativ
fu¨r Gebiete von 25 km x 25 km angenommen.
Die Messungen der Satelliten werden auf einem Gitternetz zusammengefasst, in dem alle
Gitterboxen in etwa eine Fla¨che 280 km x 280 km abdecken. Dieses Gitter wurde gewa¨hlt, um
allen Punkten bei der Berechnung von globalen Mitteln ein anna¨hernd gleiches statistisches
Gewicht zu geben (Rossow et al. 1991). Die Gitterboxen sind in der geographischen Breite
in konstanten 2.5◦-Schritten angeordnet. Die Intervalle der geographischen La¨nge wurden so
gewa¨hlt, dass die Boxen in der Gro¨ße einer 2.5◦ x 2.5◦ Gitterbox am A¨quator mo¨glichst nahe
kommen und sich gleichzeitig eine ganzzahlige Anzahl an La¨ngenintervallen pro Breitenindex
ergibt. Das ISCCP-Gitternetz umfasst somit 6596 Boxen in 72 Breitenschritten (Abbildung
3.3).
Aufgrund der u¨berlappenden Sichtbereiche der geostationa¨ren Satelliten treten Regionen auf,
die von mehreren Satelliten simultan beobachtet werden. Die Wolkenparameter einer Gitter-
box basieren jedoch stets nur auf Daten eines einzelnen Satelliten. Die Entscheidung, wel-
cher Satellit verwendet wird, erfolgt nach einer vorgegebenen Satellitenhierarchie (Abbildung
3.4). Um einen mo¨glichst hohen Grad an Kontinuita¨t zu gewa¨hrleisten, werden, falls vor-
handen, geostationa¨re Satelliten bevorzugt. Der Satelliten-Zenitwinkel darf hierbei fu¨r jedes
Pixel ho¨chstens 72.5◦ betragen, um Fehler aufgrund der Beobachtungsgeometrie zu begrenzen.
Zwischen 55◦N und 55◦S werden seit der Verlegung von Meteosat-5 auf 63◦O im Jahr 1998
ausschließlich geostationa¨re Satelliten verwendet (Abbildung 3.5). Nur in den Polargebieten
werden die polar umlaufenden Satelliten der NOAA-Serie (National Oceanic and Atmospheric
Administration) ausgewertet. Sta¨ndig sind mindestens zwei dieser Satelliten im Einsatz. Sie
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Abbildung 3.4: Satellitenhierarchie in ISCCP (nach Rossow et al. 1996b, vera¨ndert). (a) Prima¨re Ab-
deckung der Erde durch Satelliten im ISCCP: Zwischen 55◦N und 55◦S stehen geostationa¨re Satelliten
zur Verfu¨gung. (b) Ausweichmo¨glichkeiten bei Ausfall eines der Satelliten der prima¨ren Abdeckung:
Falls mo¨glich werden weiterhin geostationa¨re Satelliten verwendet, ansonsten wird auf die polar um-
laufenden NOAA-Satelliten zuru¨ckgegriffen.
u¨berfliegen jeden Punkt der Erde zu einer charakteristischen Tageszeit. Nach dieser erhalten
sie den Namenszusatz A (fu¨r engl. afternoon) oder M (fu¨r engl. morning).
Um ein einheitliches Wolkenprodukt aus den Daten verschiedener Satelliten zu erhalten, wer-
den die Messungen aller Satelliten auf die Vergleichswerte des NOAA9-Satelliten kalibriert
(Anhang A4). Aus den 45 vorhandenen Monaten an NOAA9-Daten wurde dazu eine Klima-
tologie der Monatsmittel der Bodenalbedo im sichtbaren Spektralbereich erstellt, mit der die
Daten aller u¨brigen Satelliten verglichen und gegebenenfalls korrigiert werden (Brest und
Rossow 1992). Diese sogenannte Normalisierung beruht damit auf der Annahme, dass die
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Abbildung 3.5: Schema der Satellitenbetriebszeiten auf den fu¨nf geostationa¨ren Positionen (vgl. Abbil-
dung 3.4). Farbwechsel stehen fu¨r einen Wechsel des in ISCCP verwendeten Satelliten.
ISCCP Wolkenerkennung
Die Wolkenerkennung des ISCCP erfolgt im wesentlichen in zwei Schritten (Rossow et al.
1996b): Im ersten Schritt werden die von den Satelliten gemessenen Strahldichten auf Nadir-
Sicht fu¨r den IR-Kanal und Nadir-Sonne fu¨r den VIS-Kanal korrigiert. Auf der Basis von
Variabilita¨tstests wird separat fu¨r beide Kana¨le eine vorla¨ufige Karte der Strahldichten unter
wolkenfreien Bedingungen erstellt. Hiermit werden erste Schwellenwerttests fu¨r jedes Pixel
durchgefu¨hrt, und diese als ”bewo¨lkt“ oder ”wolkenfrei“ klassifiziert (Rossow et al. 1996b,
Rossow und Schiffer 1999). Die Ergebnisse der Tests dienen der Erstellung einer ver-
besserten Karte der Strahldichten unter wolkenlosen Bedingungen. Zusa¨tzlich wird fu¨r den
3.7 µm-Kanal des Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR) der polar umlaufen-
den NOAA-Satelliten im nahen Infrarotbereich (NIR) ebenfalls eine solche erstellt. Anhand
der verbesserten Strahldichtekarten werden die endgu¨ltigen Schwellenwerttests durchgefu¨hrt,
wobei die Schwellwerte anhand der Ergebnisse aus den vorhergehenden Schritten angepasst
wurden. Zusa¨tzlich zu den Tests im VIS und IR-Bereich kommt u¨ber schnee- bzw. eisbedeck-
ten Gebieten der NIR-Kanal zum Einsatz. Der Bedeckungsgrad einer Gitterbox ergibt sich
aus dem Verha¨ltnis der Anzahl bewo¨lkter Pixel zur Gesamtzahl der verwendeten Pixel in
dieser Gitterbox.
Im zweiten Schritt der Wolkenerkennung werden die gemessenen Strahldichten der Satelliten
mit den Ergebnissen eines Strahlungstransfermodells verglichen, um die physikalischen Eigen-
schaften der Wolken oder im unbewo¨lkten Fall die Oberfla¨cheneigenschaften der beobachteten
Gebiete abzuleiten. Das Strahlungsmodell beinhaltet folgende wichtige Annahmen (Rossow
et al. 1996b):
• Lateral erfolgt zwischen den Pixeln keinerlei Beeinflussung bzw. Austausch von Photo-
nen (independent pixel approximation)(Rossow und Schiffer 1999).
• Die optischen Eigenschaften der Oberfla¨che und der Atmospha¨re in einem Pixel sind
konstant.
• Die optischen Eigenschaften von Wolken innerhalb eines Pixels sind konstant, d.h. jedes
Pixel hat einen Bedeckungsgrad von 0% oder 100%.
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• Im Strahlungstransfermodell wurde kein Aerosol beru¨cksichtigt. In der Konsequenz ist
die Reflektivita¨t der wolkenfreien Oberfla¨che um den Beitrag von klimatologischen Mit-
teln der Aerosolstreuung erho¨ht. Starke Variabilita¨ten im Aerosolgehalt der Atmospha¨re
wie Staubstu¨rme werden als Wolken erkannt.
• Im kurzwelligen Spektralbereich werden Wolken als einzelne, homogene Schichten ange-
nommen, die die einfallende Strahlung ausschließlich streuen. In der Wolkenschicht fin-
det keine Absorption oder Streuung durch atmospha¨rische Gase statt. Die Reflektivita¨t
wird aus Vielfachstreuungsberechnungen mit Hilfe von zwei mikrophysikalischen Mo-
dellen errechnet. Fu¨r Wasserwolken (Temperatur der Wolkenoberkante <260K) entha¨lt
das Modell eine Gamma-Verteilung von spha¨rischen Wassertro¨pfchen mit einem Ef-
fektivradius von 10 µm (Hansen und Travis 1974). Fu¨r Eiswolken (Temperatur der
Wolkenoberkante>260K) wird eine Verteilung zufa¨llig fraktaler Kristallformen zwischen
20 µm und 50 µm (Effektivradius 30 µm) verwendet (Mishchenko et al. 1996).
Schritt eins der Wolkenerkennung wird in der 25 km-Auflo¨sung durchgefu¨hrt, der zweite
Schritt mit den urspru¨nglichen Satellitenpixeln in 1-7 km Auflo¨sung. Die Zahl der verwen-
deten Pixel pro 280 km x 280 km Gitterbox variiert zwischen 20 und 120 und betra¨gt im
Durchschnitt etwa 70. Liegen weniger als 20 Pixel innerhalb einer Box vor, so wird diese als
ungu¨ltig gewertet. Dies bedeutet fu¨r den abgeleiteten Bedeckungsgrad einen Fehler von 0.005
(Rossow und Schiffer 1999). Bei bewo¨lkten Pixeln wird die optische Dicke der Wolken bei
λ =600 nm mit Hilfe der mikrophysikalischen Wolkenmodelle bestimmt und Temperatur und
Druck an der Wolkenoberkante angegeben. Niederschlag wird als Wolke erkannt und die opti-
sche Dicke entsprechend modifiziert. Fu¨r wolkenfreie Pixel werden Oberfla¨chenreflektivita¨ten
und -temperaturen ermittelt.
Im Rahmen des ISCCP werden mehrere Datensa¨tze bereitgestellt, die sich in der zeitlichen
und ra¨umlichen Auflo¨sung unterscheiden. Im Rahmen dieser Arbeit wurden die Datensa¨tze
in 280 km x 280 km Auflo¨sung verwendet. Sie decken den Zeitraum zwischen Juli 1983 und
Dezember 2004 ab. Hierzu geho¨ren:
• Gridded Cloud Product(D1): dreistu¨ndige globale Abdeckung, Zusammenfassung der
Bedeckungsstatistik und Eigenschaften der Wolkentypen
• Climatological Summary Product (D2): Monatsmittel der D1-Daten, Verteilung und
Eigenschaften der Wolkentypen sowie der Gesamtbewo¨lkung
• Radiative flux profile data (FD): dreistu¨ndige globale Abdeckung, Verteilung und Ei-
genschaften der Wolkentypen basierend auf dem D1-Datensatz sowie daraus erstellte
Profile der Globalstrahlung
Der FD-Datensatz (Zhang et al. 2004) wurde zur Bestimmung des Strahlungshaushalts der
Erde im kurz- und langwelligen Spektralbereich erstellt. Er entha¨lt vier Teildatensa¨tze, die
Globalstrahlung am Oberrand der Atmospha¨re, auf der Erdoberfla¨che sowie Profile durch die
Atmospha¨re enthalten. Der vierte Teil, der FD-input Datensatz, umfasst die Wolken- und
Atmospha¨renparameter, die zur Erstellung der Strahlungsprofile verwendet wurden. Dieser




Die Wolkenparameter, die im FD-input-Datensatz enthalten sind, umfassen Bedeckungsgra-
de fu¨r verschiedene Wolkentypen, Temperatur und Druck der Wolkenoberkante, Flu¨ssig- bzw.
Eiswasserpfad sowie optische Dicke bei 600 nm. Die Klassifizierung der Wolken erfolgt nach
dem Druck der Wolkenoberkante (PC) in drei Wolkenstockwerken: niedrige Wolken (PC > 680
mb), mittelhohe Wolken (680 mb ≥ PC ≥ 440 mb) und hohe Wolken (PC ≤ 440 mb). Jede die-
ser Kategorien ist wiederum in drei Intervalle der optischen Dicke geteilt: τ <3.6, 3.6≤ τ ≤23
und τ > 23. Hohe Wolken werden grundsa¨tzlich als Eiswolken angenommen, niedrige und
mittlere Wolkentypen ko¨nnen Eis- (T<260K) oder Wasserwolken sein (T>260 K). Insgesamt
werden 15 Wolkentypen unterschieden (Abbildung 3.6).
Die im FD-Datensatz bereitgestellten Wolkenparameter basieren auf dem D1-Datensatz. In
diesem sind fu¨r etwa 15% der Datenpunkte aufgrund fehlender Satellitenbeobachtungen keine
Werte vorhanden. Um dennoch eine kontinuierliche Zeitreihe zu erhalten, wurden im FD-
Datensatz fehlende Beobachtungen mit einem gleitenden Mittel aus jeweils drei Jahren der
Monatsmittelwerte des D2-Datensatzes um den fehlenden Zeitpunkt aufgefu¨llt. Der fertige
Datensatz kann somit global in 280 km x 280 km Auflo¨sung fu¨r die Zeitpunkte 0, 3, 6, 9, 12,
15, 18 und 21 Uhr GMT u¨ber den Zeitraum von Juli 1983 bis Dezember 2004 bereitgestellt
werden.
Abbildung 3.6: Klassifizierung der Wolkentypen in ISCCP nach optischer Dicke und Druck der Wol-
kenoberkante (nach Rossow et al. 1996b). Die eingekreisten Ziffern entsprechen der Nummerierung
der Wolkenklassen in ISCCP.
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Vergleich der Bedeckungsgrade aus ISCCP mit der European Cloud Climatology
Um einen Anhaltspunkt fu¨r die Zuverla¨ssigkeit des Bedeckungsgrades aus ISCCP zu erhalten,
wurden diese mit dem Bedeckungsgrad der am DLR-Institut fu¨r Physik der Atmospha¨re
erstellten European Cloud Climatology (ECC) verglichen. Die ECC basiert auf Daten des
AVHRR der polar umlaufenden NOAA-Satelliten. Mit dem APOLLO-Algorithmus (AVHRR
processing scheme Over cLouds, Land and Ocean, Kriebel et al. 2003) wurde aus diesen
der Gesamtbedeckungsgrad fu¨r das Gebiet Europas von 34◦N bis 72◦N und 11◦W bis 32◦O
in einer ra¨umlichen Auflo¨sung von 1 km x 1 km bestimmt (Meerko¨tter et al. 2004). Fu¨r
den Vergleich mit ISCCP wurden die ECC-Daten u¨ber das Gebiet der ISCCP-Gitterboxen
gemittelt.
Die Monatsmittelwerte des Gesamtbedeckungsgrades von 1989 bis 2003 fu¨r den Mittagsu¨ber-
flug des NOAA-Satelliten aus der ECC wurden mit den ISCCP-D2-Daten fu¨r 15 Uhr GMT
verglichen. Die U¨berflugszeit des NOAA-Satelliten variiert zwischen 11.30 Uhr und 17.30 Uhr.
Die Variabilita¨t der Bedeckung zu dieser Tageszeit betra¨gt 2% (Meerko¨tter et al. 2004).
Im Vergleich mit den ISCCP-Bedeckungsgraden sind daher Fehler dieser Gro¨ßenordnung ent-
halten.
Abbildung 3.7: Relative Abweichung des Gesamtbedeckungsgrades aus der ECC von ISCCP-D2-Daten
(Angaben in %).
Im u¨berwiegenden Teil des Vergleichsgebiets liegt der ISCCP-Bedeckungsgrad u¨ber den Er-
gebnissen der ECC (Abbildung 3.7). Im Mittel treten Unterschiede von 14% zwischen den
beiden Wolkenklimatologien auf. Deutlich ho¨here Abweichungen von bis zu 36% ergeben sich
nur u¨ber Landgebieten. No¨rdlich von 55◦N werden in beiden Datensa¨tzen anna¨hernd identi-
sche Bedeckungsgrade ermittelt. Die mittlere Differenz betra¨gt fu¨r diese Regionen lediglich
noch 3%.
30 3. Methode
Die starke Variation der Abweichungen um die Linie bei 55◦N wird dadurch hervorgerufen,
dass hier bei der Erstellung des ISCCP-Datensatzes von der Verwendung von Daten des
Meteosat-Satelliten im Su¨den auf Daten des NOAA-Satelliten im Norden gewechselt wur-
de. Im Norden basieren also beide Wolkenklimatologien auf demselben Satelliten, systema-
tische Abweichungen entstehen nur durch unterschiedliche Wolkenerkennungsverfahren und
sind daher klein. Su¨dlich von 55◦N hingegen treten Unterschiede im Satellitenzenitwinkel
fu¨r die verwendeten Satelliten auf. Der hohe Zenitwinkel des Meteosat-Satelliten kann zur
U¨berscha¨tzung des Bedeckungsgrades durchbrochener Bewo¨lkung von 10-15% fu¨hren (Ros-
sow und Garder 1993, Wielicki und Parker 1992). Der optische Weg durch die At-
mospha¨re ist zudem gegenu¨ber niedrigen Satellitenzenitwinkeln verla¨ngert. Bei sehr du¨nnen
Wolken, die unter niedrigem Satellitenzenitwinkel von der Wolkenerkennung nicht als Wolke
klassifiziert werden, kann dies dazu fu¨hren, dass der Schwellwert unter hohem Satelliten-
zenitwinkel doch u¨berschritten und eine Wolke erkannt wird. Der Bedeckungsgrad du¨nner
Wolken wird somit zu hoch angegeben. Beide Effekte tragen zu dem großen Unterschied
zwischen den beiden Wolkenklimatologien bei. Staub- und Sandstu¨rme werden vom ISCCP-
Wolkenalgorithmus als Wolke erkannt (Stubenrauch et al. 1999). In Nordafrika kann dies die
U¨berscha¨tzung des Bedeckungsgrades in ISCCP noch erho¨hen. U¨ber Wasser ist die Wolkener-
kennung aufgrund des guten Kontrastes und der Homogenita¨t der Oberfla¨che mit geringeren
Unsicherheiten behaftet als u¨ber Landgebieten. Die Abweichungen zwischen den beiden Wol-
kenklimatologien u¨ber den Ozeanen liegen daher sowohl no¨rdlich von 55◦N als auch su¨dlich
davon niedriger als u¨ber den Kontinenten (Abbildung 3.7).
Abbildung 3.8: Abweichungen des Bedeckungsgrades aus ISCCP und ECC gegenu¨ber dem Mittelwert
der SYNOP-Beobachtungen in Frankreich.
Um eine weitere Abscha¨tzung der Zuverla¨ssigkeit der Wolkenerkennung zu erhalten, wurden
beide Wolkenklimatologien zusa¨tzlich mit Monatsmittelwerten aus SYNOP-Beobachtungen in
Frankreich verglichen. Dabei zeigt sich eine systematische Unterscha¨tzung der Bedeckungs-
grade in der ECC von -10%, in ISCCP wurden dagegen um 6% ho¨here Bedeckungsgrade als
in den Bodenbeobachtungen registriert (Abbildung 3.8). Sowohl der Vergleich der SYNOP-
Beobachtungen mit der ECC als auch mit den Ergebnissen aus ISCCP zeigt einen starken
Jahresgang. Dieser ist im wesentlichen durch die Unterschiede in der Beobachtungsgeometrie
bestimmt, die sich vor allem bei durchbrochener Bewo¨lkung auf die Ergebnisse der Wolkener-
kennung auswirken. Im Sommer, bei vermehrt auftretender durchbrochener Bewo¨lkung, wird
der aus Meteosat abgeleitete Bedeckungsgrad in ISCCP aufgrund des hohen Satellitenzenit-
winkels u¨berscha¨tzt (Wielicki und Parker 1992). Der APOLLO-Algorithmus des AVHRR,
der fu¨r die ECC verwendet wurde, unterscha¨tzt bei durchbrochener Bewo¨lkung tendenziell
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den Bedeckungsgrad. Dies gilt vor allem fu¨r sehr geringe Bewo¨lkung von Subpixeln. Ist der
Bedeckungsgrad innerhalb eines Pixels nicht ausreichend, um den Grenzwert in der Wolke-
nerkennung zur Klassifizierung des Pixels als ”bewo¨lkt“ zu erreichen, so werden die Pixel
als ”unbewo¨lkt“ klassifiziert, obwohl eine anteilige Bedeckung vorliegt (Meerko¨tter et al.
2004). Auch in Beobachtungen von Bodenstationen wirkt sich bei durchbrochener Bewo¨lkung
der Kulisseneffekt auf die Abscha¨tzung des Bedeckungsgrades aus. Durch diesen werden ten-
denziell zu hohe Bedeckungsgrade angegeben. Bodenbeobachtungen sind daher unter diesen
Bedingungen ebenfalls weniger zuverla¨ssig. Im Winter betra¨gt der mittlere Bedeckungsgrad in
Mitteleuropa u¨ber 70%. Bei starker Bewo¨lkung treten die Effekte der Beobachtungsgeometrie
und Subpixelbewo¨lkung in den Hintergrund. Daher stimmen alle drei Datensa¨tze im Winter
nahezu u¨berein.
Eine Bewertung von Vergleichen des Bedeckungsgrades aus satellitenbasierten Datensa¨tzen
mit Bodenbeobachtungen muss sehr vorsichtig vorgenommen werden. Aufgrund der systema-
tischen Unterschiede des Beobachtungssystems kann der Bedeckungsgrad aus Satellitenbeob-
achtungen um bis zu 5% u¨ber Bodenbeobachtungen liegen (Hahn et al. 1995). Die Ergebnisse
des Vergleichs besta¨tigen jedoch Untersuchungen, wonach die Ergebnisse der ECC zwischen
2% und 10% von Bodenbeobachtungen abweichen (Meerko¨tter et al. 2004). Fru¨here Ver-
gleiche der ISCCP-D2-Daten gegen Bodenbeobachtungen in Deutschland ergaben dagegen
eine etwas ho¨here mittlere Abweichung zwischen 11% und 15% (Bissolli und Gelhardt
2002).
Insgesamt ergibt sich eine U¨berscha¨tzung des Bedeckungsgrades in ISCCP, insbesondere in
den Regionen, fu¨r die zur Erstellung des ISCCP-Datensatzes Messungen von Satelliten unter
hohem Satellitenzenitwinkel verwendet wurden. Im Mittel aus dem Vergleich mit der ECC
und den SYNOP-Beobachtungen betra¨gt die U¨berscha¨tzung 10%. Ausgedehnte Vergleiche
des ISCCP-Bedeckungsgrades mit anderen Wolkendatensa¨tzen besta¨tigen diesen Wert sowohl
u¨ber Land als auch u¨ber Wasser (Rossow und Schiffer 1999).
3.2.2 Ozon, Wasserdampf und Bodenalbedo
Im Rahmen des ISCCP-FD-Datensatzes werden neben den Wolkeneigenschaften weitere Da-
tensa¨tze bereitgestellt, die zur Ableitung des Bedeckungsgrades und zur Berechnung der Glo-
balstrahlungsprofile verwendet wurden. Hierzu geho¨rt die mittlere topographische Ho¨he jeder
Gitterbox basierend auf dem U.S. Navy Datensatz des National Center for Atmospheric Re-
search (NCAR) ebenso wie der mittlere Zenitwinkel fu¨r jedes 3-Stunden-Intervall in ISCCP.
Letzterer wurde nach dem Astronomischen Almanach von 1950-2050 berechnet.
Die Ozon- und Wasserdampfsa¨ulen wurden zur Ableitung der Wolkeneigenschaften im Rah-
men des ISCCP-Projektes aus anderen Datensa¨tzen und Messungen zusammengestellt. Die
Ozonsa¨ule wurde aus Daten des Total Ozone Mapping Spectrometer (TOMS, Version 7, Mc-
Peters et al. 1996) erstellt. Falls diese nicht verfu¨gbar waren, wurden zusa¨tzlich Daten des
Television Infrared Observation Satellite (TIROS) Operational Vertical Sounder (TOVS) ver-
wendet. Der globale Mittelwert der Ozonsa¨ule ergibt sich hieraus zu 287 DU. Innerhalb des
betrachteten Zeitraums treten Schwankungen von ±15 DU auf (Abbildung 3.9).
Wasserdampfprofile wurden auf Grundlage des TOVS-Instruments bereitgestellt (Kidwell
1995). Im Falle fehlender Messungen wurden Werte aus 5-Jahres-Mitteln des Stratospheric Ae-
rosol and Gas Experiment SAGE II fu¨r die obere Tropospha¨re und Stratospha¨re mit p≤200










































Abbildung 3.9: Abweichungen des globalen Mittelwertes der Ozonsa¨ule (links) und der Wasser-
dampfsa¨ule (rechts) vom langja¨hrigen Mittelwert (Ozon: 287 DU, Wasserdampf: 25 mm) aus den
von ISCCP bereitgestellten Daten.
Drucks (p≥300 mbar, Oort 1983) zu Monatsmitteln kombiniert und in die TOVS-Daten
eingefu¨gt. Der globale Mittelwert der Wasserdampfsa¨ule betra¨gt 25 mm, zwischen Juli 1983
und Dezember 2004 treten Schwankungen von ± 4 mm von diesem Mittelwert auf (Abbildung
3.9). Starke Vera¨nderungen der Wasserdampfsa¨ule wie Ende 1989 und Ende 1998 werden ver-
mutlich durch den Wechsel des verwendeten TOVS-Instrumentes verursacht (Rossow 2006).
Auch die Werte der Bodenalbedo fu¨r den solaren Spektralbereich sind in den ISCCP-FD-
input-Daten enthalten. Die Bodenalbedo fu¨r eine Gitterbox wurde aus dem fla¨chengewichte-
ten Mittel von bis zu vier Unterboxen berechnet. Neun verschiedene Oberfla¨chentypen wurden
unterschieden. Basierend auf (Matthews 1983) wurden sieben Vegetationsarten erfasst, dazu
kommen eisbedecktes Land oder Ozean und offenes Meer. Wo¨chentliche Werte der Meerei-
santeile wurden von der U.S. Navy und dem National Snow and Ice Data Center in Boulder,
Colorado bezogen, die Schneebedeckung vom National Oceanic and Atmospheric Administra-
tion (NOAA)/National Environmental Satellite, Data, and Information Service (NESDIS).
Bei Vorhandensein von Schnee wurde die zuvor berechnete Landalbedo entsprechend modifi-
ziert.
3.2.3 Atmospha¨renprofile
Fu¨r die vertikale Verteilung der atmospha¨rischen Spurengase wurden in dieser Arbeit Stan-
dardprofile angenommen. Fu¨nf verschiedene US-Standard Atmospha¨ren nach (Anderson
et al. 1986) standen zur Verfu¨gung: jeweils eine Winter- und Sommeratmospha¨re fu¨r mittlere
und hohe Breiten sowie eine tropische Atmospha¨re. Sie umfassen Profile des Drucks, der Tem-
peratur und der Teilchendichten von Luft, Ozon, Sauerstoff, Wasserdampf und Kohlendioxid
bis in 50 km Ho¨he. Fu¨r die vertikale Verteilung des Aerosols in der Atmospha¨re wurde ein
Ho¨henprofil nach (Shettle 1989) angenommen. Die optische Dicke des Aerosols wurde mit
den Angaben aus den Aerosoldatensa¨tzen (Kapitel 3.2.4 und 3.2.5) skaliert.
Die Auswahl der zu verwendenden Atmospha¨re wurde nach der mittleren geographischen
Breite der betrachteten ISCCP-Gitterbox getroffen. Bis 23◦ no¨rdlich und su¨dlich des A¨qua-
tors wurde die tropische Atmospha¨re gewa¨hlt, zwischen ±23◦ und ±67◦ die Atmospha¨re fu¨r
mittlere Breiten und polwa¨rts von ±67◦ die Atmospha¨re fu¨r hohe Breiten. Auf der Nordhalb-
kugel wurden von April bis September die Sommerwerte verwendet, fu¨r den Rest des Jahres
die Winterwerte. Auf der Su¨dhalbkugel wurden Sommer- und Winteratmospha¨ren entspre-














































Abbildung 3.10: Ozon- (links) und Wasserdampfprofile (rechts) der U.S. Standardatmospha¨ren nach
(Anderson et al. 1986).
chend ausgetauscht. Der wichtigste Unterschied zwischen den Atmospha¨ren hinsichtlich des
Strahlungstransfers ist die Verteilung des Ozons und des Wasserdampfs (Abbildung 3.10).
Die Gesamtsa¨ulen dieser beiden Gase wurden durch die Einbindung der Messwerte (Kapitel
3.2.2) von skaliert.
3.2.4 Tropospha¨risches Aerosol
Globale Aerosolmessungen mit Hilfe von Satelliten existieren erst seit wenigen Jahren. Da-
tensa¨tze der Konzentration und Zusammensetzung des Aerosols in der Tropospha¨re werden
daher meist mit Hilfe von Transportmodellen erstellt. Eine Zusammenstellung der zu Beginn
dieser Arbeit verfu¨gbaren Aerosol-Datensa¨tze ist in Tabelle 3.2 gegeben.
Der NASA-GISS-Datensatz wurde zur Verwendung im Klimamodell des Goddard Institute for
Space Studies (GISS) erstellt. Die Verteilungen der wichtigsten Aerosolarten Sulfat, Staub,
Kohlenstoffaerosole und Seesalz wurden aus verschiedenen Aerosol-Transportmodellen kombi-
niert (Chin et al. 1996, Tegen und Fung 1995, Tegen et al. 1997, Liousse et al. 1996). Die








NASA-GISS 4◦x5◦ klimatologische global Klimatologie
Monatsmittel
GADS 5◦x5◦ klimatologische global Klimatologie
Sommer- und
Winterwerte
GOCART 2◦x2.5◦ Monatsmittel global 1990/1996/1997/
2000/2001
AERONET einzelne ta¨gliche 175 Stationen ab 1993
Stationen Messungen weltweit
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optischen Eigenschaften jeder Aerosolart wurden exemplarisch im Labor bestimmt. Aus den
von Modellen berechneten Massendichten der einzelnen Aerosolarten wurde fu¨r jede Gitter-
box der Auflo¨sung 4◦x5◦ die optische Dicke bei 550 nm abgeleitet. Fu¨r jeden Monat des Jahres
wird pro Gitterbox ein klimatologischer Mittelwert der optischen Dicke des tropospha¨rischen
Aerosols bereitgestellt (Abbildung 3.11).
Abbildung 3.11: Jahresmittel der optischen Dicken einzelner Aerosolarten sowie die optische Dicke des
gesamten tropospha¨rischen Aerosols der NASA-GISS-Aerosolklimatologie (aus Tegen et al. 1997).
Neben der NASA-GISS-Aerosolklimatologie umfassen auch der GADS-Datensatz (Global Ae-
rosol Data Set, Ko¨pke et al. 1997) und der GOCART-Datensatz (Georgie Tech/Goddard
Global Ozone Chemistry Aerosol Radiation and Transport model, Chin et al. 2000, Ginoux
et al. 2001) globale Verteilungen der optischen Dicke des tropospha¨rischen Aerosols (Tabelle
3.2). GADS stellt jedoch lediglich einen klimatologischen Sommer- und Winterwert bereit.
Zur Modellierung des Jahresganges der Solarstrahlung ist der Datensatz daher nicht geeig-
net. Die NASA-GISS-Klimatologie gab dagegen im Vergleich mehrerer Aerosolmodelle mit
Messungen des AERONET-Netzwerkes (Holben et al. 1998), darunter auch der GOCART-
Datensatz, die jahreszeitlichen Schwankungen an 30 Stationen am besten wieder (Kinne
et al. 2003). Auch in Vergleichen der Direktnormalstrahlung aus Strahlungstransferrechnun-
gen unter Verwendung verschiedener Aerosoldatensa¨tze ergaben sich gegenu¨ber gemessener
Direktnormalstrahlung in den Ergebnissen mit der NASA-GISS-Klimatologie die kleinsten
systematischen Abweichungen (Schillings 2005). In der vorliegenden Arbeit wurden daher
die optischen Dicken aus der NASA-GISS-Aerosolklimatologie zur Berechnung der Global-
und Direktnormalstrahlung verwendet.
3.2.5 Stratospha¨risches Aerosol
Verschiedene Indizes bewerten die Sta¨rke von Vulkanausbru¨chen nach verschiedenen Gesichts-
punkten wie der Explosivita¨t (Volcanic explosivity index (VEI), Newhall und Self 1982)
oder der Gro¨ßenordnung der ausgeworfenen Staubwolke im Vergleich zur Eruption des Kra-
katau im Jahr 1883 (Dust veil index (DVI), Lamb 1970). Der Index nach (Sato et al. 1993)
und der Ice core volcanic index (IVI) (Robock und Free 1995) klassifizieren die Sta¨rke eines
Vulkanausbruchs anhand der optischen Dicke des ausgeworfenen Materials. In dieser Arbeit
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wurde der Index von (Sato et al. 1993) verwendet, der aus Monatsmitteln der optischen Dicke
des stratospha¨rischen Aerosols bei 550 nm in 7.5◦ Breitenschritten besteht (Abbildung 3.12).
Der Sato-Index wurde zur Verwendung in Klimamodellen fu¨r den Zeitraum von 1850-1999
mit unterschiedlichen Methoden erstellt (Sato et al. 1993). In dem fu¨r diese Arbeit relevan-
ten Zeitraum von 1983 bis 1997 basieren die optischen Dicken des stratospha¨rischen Aerosols
auf Satellitenbeobachtungen des Stratospheric Aerosol Monitor (SAM II) sowie SAGE I und
SAGE II. Ab 1998 wurde ein exponentieller Abfall der optischen Dicke bis 1999 mit einer
Zerfallskonstanten von einem Jahr angenommen (Sato 2002). Nach dem Ausbruch des Pina-
tubo 1991 fanden keine hochreichenden Vulkanausbru¨che mit globalen Auswirkungen mehr
statt. Die optische Dicke des Aerosols aus Lidarmessungen in Garmisch-Partenkirchen nach
1997 liegt unter den Werten von vor dem Ausbruch des El Chichon 1982 (Ja¨ger 2005). Ab













































Abbildung 3.12: Optische Dicke des stratospha¨rischen Aerosols nach (Sato et al. 1993) fu¨r die no¨rdli-
chen (rote Kurve) und su¨dlichen Subtropen (gru¨ne Kurve).
3.3 Ablauf der Strahlungstransferrechnungen
3.3.1 Vorbereitung der Datensa¨tze
Zur Erstellung des globalen Datensatzes der Global- und Direktnormalstrahlung wurden die
ISCCP-Wolkendaten in dieser Arbeit gitterboxweise bearbeitet. Dieses Vorgehen hat den Vor-
teil, dass zeitlich unvera¨nderliche Parameter wie die geographische Lage der Gitterbox, die
mittlere topographische Ho¨he u¨ber dem Meeresspiegel und die klimatologischen Monatsmittel
der optischen Dicke des tropospha¨rischen Aerosols nur fu¨r eine einzelne Gitterbox im Spei-
cher gehalten werden mu¨ssen. Der beno¨tigte Speicherplatz ist daher wesentlich geringer als bei
der zeitschrittweisen Bearbeitung globaler Wolkendaten. Die Erstellung von Zeitreihen einzel-
ner Gitterboxen unter Variation der Eingabeparameter fu¨r Sensitivita¨tsstudien ist ebenfalls
problemlos gewa¨hrleistet.
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Die Wolkenparameter des ISCCP-Datensatzes lagen in Form jeweils einer Datei fu¨r jeden
dreistu¨ndigen Zeitpunkt GMT vor. Jede dieser Dateien enthielt die Daten fu¨r alle 6596 Git-
terboxen des ISCCP-Gitternetzes. Damit eine gitterboxweise Bearbeitung mo¨glich wurde,
wurden sie in 6596 Dateien umgeschrieben, wobei am Ende jede Datei die Zeitreihe der
Wolkendaten fu¨r eine einzelne ISCCP-Gitterbox enthielt. Die Ozon- und Wasserdampfprofile
sowie die Bodenalbedo, die im Rahmen des ISCCP-FD-Datensatzes zur Verfu¨gung gestellt
wurden, sind in diesen Dateien ebenfalls enthalten. Die NASA-GISS-Klimatologie und die
optische Dicke des stratospha¨rischen Aerosols wurden von der urspru¨nglichen Auflo¨sung in
das 280 km x 280 km Gitternetz u¨berfu¨hrt.
3.3.2 Die libRadtran-Bibliothek
In der Software-Bibliothek libRadtran (library for Radiative transfer, Mayer und Kylling
2005) sind mehrere Algorithmen zur Berechnung der Strahlungstransfergleichung enthalten,
darunter auch der in dieser Arbeit verwendete Zwei-Strom-Algorithmus nach (Kylling et al.
1995) und der disort-Algorithmus nach (Stamnes et al. 1988). Zusa¨tzlich werden verschiedene
Parametrisierungen von Wolkeneigenschaften und atmospha¨rischer Absorption bereitgestellt,
die zur Berechnung der Strahlungsflussdichte auf der Erde beno¨tigt werden. Hierzu geho¨ren
auch die k-Verteilung nach (Kato et al. 1999) sowie die Wolkenparametrisierungen von (Hu
und Stamnes 1993) und (Key et al. 2002).
Der Zwei-Strom-Algorithmus nach (Kylling et al. 1995) wurde vor der Verwendung in die-
ser Arbeit mit unterschiedlichen Eingabeparametern getestet. Das Auftreten von numerischen
Instabilita¨ten bei der Berechnung der Diffusstrahlung (Kapitel 3.1) konnte durch die U¨ber-
arbeitung des Programms bis auf wenige Ausnahmefa¨lle beseitigt werden (Kylling 2004).
Diese haben aufgrund des seltenen Auftretens keine Auswirkungen auf die Ergebnisse dieser
Arbeit.
Die Implementierung der k-Verteilung nach (Kato et al. 1999) in der libRadtran-Bibliothek
war auf einzelne Strahlungstransferrechnungen ausgelegt. Daher musste eine gru¨ndliche U¨ber-
arbeitung fu¨r die wiederholte Berechnung von Strahlungsflussdichten durchgefu¨hrt werden.
Die Anzahl zeitintensiver Einlesevorga¨nge wurde minimiert und das gesamte Programm auf
Schnelligkeit optimiert. Die Geschwindigkeit der Strahlungstransferrechnungen konnte da-
durch mehr als verdoppelt werden.
Zur Spezifizierung der gewu¨nschten Einstellungen zur Berechnung des Strahlungstransfers
und zur U¨bergabe der Atmospha¨renparameter an die Strahlungstransferbibliothek libRad-
tran muss eine Datei erstellt werden, die folgende Angaben entha¨lt: Lo¨sungsalgorithmus der
Strahlungstransfergleichung, Spezifikationen der k-Verteilung, zu verwendende Standardat-
mospha¨re, Ozon- und Wasserdampfsa¨ule, Spektralbereich, fu¨r den der Strahlungstransfer be-
rechnet werden soll, Bodenalbedo, Ho¨he u¨ber dem Meeresspiegel der untersten Atmospha¨ren-
schicht, Zenitwinkel der Sonne, Tag des Jahres, gewu¨nschtes Aerosolprofil, optische Dicke des
Aerosols und im Fall von Wolken die entsprechende Parametrisierung der optischen Eigen-
schaften, der Effektivradius der Wolkenteilchen und die Ho¨he und optische Dicke der Wolke.
Die Ho¨he der untersten Atmospha¨renschicht entspricht der mittleren topographischen Ho¨he
einer Gitterbox. Sie wird beno¨tigt, um die Profile der Standardatmospha¨re wa¨hrend der Strah-
lungstransferrechnungen bis zur angegebenen Ho¨he u¨ber dem Meeresspiegel auf 0 zu setzen
und damit die atmospha¨rische Absorption der jeweiligen Ho¨henlage anzupassen. Ozon- und
Wasserdampfsa¨ule sowie die optische Dicke des Aerosols werden hierdurch nicht vera¨ndert, da
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sie auf die u¨bergebenen Werte skaliert werden. Fu¨r den Spektralbereich wurde in dieser Arbeit
der kurzwellige Bereich von 200 nm bis 4300 nm gewa¨hlt. Der Tag des Jahres wird dazu ver-
wendet, die solare Bestrahlungssta¨rke dem Abstand zwischen Erde und Sonne entsprechend
der Position der Erde auf der Umlaufbahn anzupassen (Kapitel 2.5).
Die Ho¨he einer Wolke wurde aus den Angaben zum Druck an der Wolkenoberkante in
den ISCCP-Daten durch lineare Interpolation aus den Standardatmospha¨ren berechnet.
Die Schichtdicke der Wolke wurde konstant mit 1 km angenommen. Bei der Wahl der
Wolkeneigenschaften wurde darauf geachtet, in gro¨ßtmo¨glicher Konsistenz mit der ISCCP-
Wolkenerkennung zu arbeiten. Fu¨r den Effektivradius wurde daher bei Wasserwolken 10 µm
und bei Eiswolken 30 µm angenommen. Fu¨r Wasserwolken gibt die Parametrisierung nach
(Hu und Stamnes 1993) die optischen Eigenschaften von spha¨rischen Wolkentro¨pfchen kon-
sistent zu den Annahmen in der ISCCP-Wolkenerkennung wieder. Die Parametrisierung der
Eiswolken nach (Key et al. 2002) und (Yang et al. 2000) behandelt zwar nicht dieselben
fraktalen Eiskristallformen, die in ISCCP verwendet wurden (Mishchenko et al. 1996), der
Asymmetriefaktor stimmt jedoch gut u¨berein (Macke 2004). Da die optische Dicke der Wolke
aus den ISCCP-Daten u¨bernommen und nicht nach den Parametrisierungen berechnet wird,
ergeben sich fu¨r diese keine Inkonsistenzen. Auch bei der Skalierung der optischen Dicke von
600 nm auf andere Wellenla¨ngen des betrachteten Spektralbereichs haben die Unterschiede
zwischen den verwendeten Parametrisierungen und der ISCCP-Methode aufgrund der gerin-
gen Wellenla¨ngenabha¨ngigkeit der optischen Dicke im kurzwelligen Spektralbereich (Slingo
und Schrecker 1982) kaum Auswirkungen.
3.3.3 Sensitivita¨tsstudien
Zur Untersuchung der Strahlungsflussdichten in Abha¨ngigkeit der verschiedenen Atmo-
spha¨renparameter wurden entsprechend des in dieser Arbeit entwickelten Verfahrens mehrere
Sensitivita¨tsstudien durchgefu¨hrt. Jeweils ein Parameter wurde variiert, alle u¨brigen Einstel-
lungen aber konstant gehalten. Die in diesem Kapitel dargestellten Ergebnisse beziehen sich
jeweils auf die spektral integrierten Strahlungsflussdichten.
Der Einfluss der Auswahl der Standardatmospha¨re auf die Ergebnisse (Kapitel 3.2.3) wur-
de untersucht, indem nacheinander unter Verwendung der fu¨nf Standardatmospha¨ren Strah-
lungsflussdichten bei einem konstanten Sonnenzenitwinkel von 30◦ berechnet wurden. Unter
wolkenlosen Bedingungen ergab sich eine maximale Abweichung von 4 W/m2 in der Global-
strahlung und 6 W/m2 in der Direktnormalstrahlung zwischen den Ergebnissen der einzelnen
Strahlungstransferrechnungen. Die gro¨ßten Abweichungen traten dabei zwischen den Ergeb-
nissen unter Verwendung der tropischen Atmospha¨re und der Winteratmospha¨re fu¨r hohe
Breiten auf. Unter einer Wolke der optischen Dicke τ = 1 sanken die Unterschiede zwischen
den Ergebnissen in der Global- und der Direktnormalstrahlung unter 1 W/m2. Insgesamt sind
daher nur minimale Fehler oder Inhomogenita¨ten in den Ergebnissen dieser Arbeit aufgrund
der groben Einteilung nach Breitengraden bei der Auswahl der zu verwendenden Standardat-
mospha¨re zu erwarten.
Die geometrische Dicke der Wolken wurde in den Strahlungstransferrechnungen konstant mit
1 km angenommen. Die optische Dicke der Wolken zur Berechnung des Strahlungstransfers
wurde aus den ISCCP-Daten u¨bernommen und nicht anhand der Parametrisierungen aus
Kapitel 3.1.3 berechnet. In Sensitivita¨tsstudien wurde die geometrische Dicke der Wolken
bei fester optischer Dicke (τ = 1 und τ = 2) und festem Zenitwinkel der Sonne (θ = 30◦
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und θ = 60◦) zwischen 100 m und 5000 m in 100 m - Schritten variiert. Die maximalen
Unterschiede der Strahlungsflussdichten der Global- und Direktnormalstrahlung sowohl bei
Eis- als auch bei Wasserwolken betrugen 1.5 W/m2 (<0.5%). Die Annahme einer konstan-
ten geometrischen Dicke der Wolken wirkt sich daher nur minimal auf die Ergebnisse der
Strahlungstransferrechnungen aus.
Sensitivita¨tsstudien zu Ozon- und Wasserdampfsa¨ulen sowie der optischen Dicke des Aero-
sols wurden bei einem Sonnenzenitwinkel von 30◦ und unter Verwendung der Standardat-
mospha¨re fu¨r Sommerbedingungen der mittleren Breiten durchgefu¨hrt. Es wurde jeweils eine
Reihe von Strahlungstransferrechnungen unter wolkenlosen Bedingungen und bei vollsta¨ndi-













































Abbildung 3.13: Vera¨nderung der Global- und Direktstrahlung mit zunehmender Ozon- (links) und
Wasserdampfsa¨ule (rechts) unter wolkenlosen Bedingungen.
Schwankungen der Ozonsa¨ule im Bereich der TOMS-Ergebnisse (Kapitel 3.2.2) wirken sich auf
die Ergebnisse der Global- und Direktstrahlung praktisch nicht aus. Selbst unter wolkenlosen
Bedingungen variieren Global- und Direktstrahlung in Abha¨ngigkeit der Ozonsa¨ule im Bereich
von 280 DU ±30 DU nur um 2 W/m2 (¿1%) (Abbildung 3.13). Ozon wirkt sich hauptsa¨chlich
durch Absorption im UV-Bereich des Spektrums aus (Abbildung 2.3). Bei einer Ozonsa¨ule
um 280 DU ist bereits der Großteil der betroffenen Wellenla¨ngenbereiche in der Atmospha¨re
absorbiert worden, A¨nderungen wirken sich daher nur noch wenig aus. Auf die breitbandigen
Strahlungsflussdichten der Global- und Direktstrahlung haben Schwankungen der Ozonsa¨ule
daher nur sehr geringen Einfluss.
Schwankungen der Wasserdampfsa¨ule im Bereich der TOVS-Ergebnisse (Kapitel 3.2.2) von
25 mm ± 4 mm vera¨ndern die Ergebnisse der Strahlungstransferrechnungen unter wolkenlosen
Bedingungen um ±8 W/m2 sowohl in der Direkt- als auch in der Globalstrahlung (Abbildung
3.13). Bei vollsta¨ndiger Bedeckung variieren die Ergebnisse der Globalstrahlung in Abha¨ngig-
keit des Wasserdampfgehaltes der Atmospha¨re um 13 W/m2, die Direktstrahlung schwankt
um ± 4 W/m2. Sowohl unter wolkenlosen als auch unter bewo¨lkten Bedingungen (τ = 1)
liegt der Einfluss des Wasserdampfgehaltes auf die Strahlungsflussdichten damit im Bereich
von 1%.
Eine Erho¨hung der optischen Dicke des Aerosols wirkt sich auf die Direktstrahlung durch eine
exponentielle Abnahme der Strahlungsflussdichte aus (Abbildung 3.14). Die Einfachstreualbe-
do fu¨r Aerosol in den Profilen nach (Shettle 1989) betra¨gt etwa 0.95. Strahlung wird daher
fast ausschließlich gestreut. Die Diffusstrahlung nimmt somit mit steigender optischer Dicke
des Aerosols zuna¨chst zu. Die Abnahme der Globalstrahlung als Summe aus Direkt- und Dif-

















































Abbildung 3.14: Vera¨nderung der Global- und Direktstrahlung bei zunehmender optischer Dicke des
Aerosols unter wolkenlosen Bedingungen (links) und bei vollsta¨ndiger Bedeckung von Wasserwolken
der optischen Dicke τ =1 (rechts).
fusstrahlung ist daher weniger steil als der Abfall der Kurve der Direktstrahlung (Abbildung
3.14). Mit weiter zunehmender optischer Dicke des Aerosols tritt versta¨rkt Mehrfachstreuung
auf. Die Wahrscheinlichkeit der Absorption von Strahlung nimmt entsprechend zu, so dass
auch die Diffusstrahlung ab einer optischen Dicke des Aerosols von etwa τ = 2 abnimmt. Unter
bewo¨lkten Bedingungen ist die Strahlungsflussdichte der Direktstrahlung bei einer optischen
Dicke des Aerosols von τ =0 durch die Wolke bereits vermindert. Die Direktstrahlung fa¨llt
daher mit zunehmender optischer Dicke des Aerosols sehr schnell ab (Abbildung 3.14). Die
Diffusstrahlung ist durch die Streuung an Wolkenpartikeln auch bei niedriger optischer Dicke
des Aerosols bereits hoch und nimmt durch Streuung an Aerosolpartikeln nur noch wenig zu.
Die Kurven der Globalstrahlung verlaufen unter bewo¨lkten und wolkenfreien Bedingungen
nahezu parallel und auch die Absolutwerte liegen in a¨hnlichen Gro¨ßenordnungen (Abbildung
3.14). Der Einfluss der optischen Dicke des Aerosols auf die Globalstrahlung ist daher fu¨r die
gezeigten Beispiele nahezu identisch fu¨r den bewo¨lkten und den unbewo¨lkten Fall. In der Di-
rektstrahlung ist die Auswirkung der optischen Dicke des Aerosols innerhalb eines bestimmten
Intervalls dagegen davon abha¨ngig, ob wolkenfreie Bedingungen oder bewo¨lkte Bedingungen
vorliegen. Eine Schwankung der optischen Dicke des Aerosols von 0.5 um ±0.2 ergibt eine
Vera¨nderung der Strahlungsflussdichte der Direktstrahlung von ± 186 W/m2 (30%) im wol-
kenlosen Fall und von ± 33 W/m2 (17%) bei vollsta¨ndiger Bedeckung der optischen Dicke
τ =1. Mit zunehmender optischer Dicke der Wolke wird ein Großteil der einfallenden Strah-
lungsflussdichte in der Wolke gestreut oder absorbiert. Der Einfluss der optischen Dicke des
Aerosols nimmt daher mit zunehmender optischer Dicke der Wolken ab.
Die vorherige Studie zeigt bereits, dass der Bedeckungsgrad große Auswirkungen auf die
Strahlungsflussdichte auf der Erdoberfla¨che hat. Bei teilweiser Bedeckung wurde die Strah-




{cai ∗ F ibewo¨lkt}+ (1−
∑
i
cai) ∗ Fwolkenlos (3.4)
berechnet. cai ist der Bedeckungsgrad des Wolkentyps i mit 0 ≤ cai ≤ 1, F ibewo¨lkt die Strah-
lungsflussdichte bei vollsta¨ndiger Bedeckung des Wolkentyps i und Fwolkenlos die Strahlungs-
flussdichte unter wolkenlosen Bedingungen. Bei einer optischen Dicke der Wolke von τ = 1
wirkt sich auch ein Bedeckungsgrad von 1 nur wenig auf die Globalstrahlung aus, wa¨hrend die

















































Abbildung 3.15: Abha¨ngigkeit der Strahlungsflussdichte vom Bedeckungsgrad fu¨r Wasserwolken der
optischen Dicke τ =1 (links) und von der optischen Dicke der Wolken bei 100% Bedeckung (rechts).
3.15 links). Erho¨ht sich die optische Dicke der Wolke, nimmt die Direktstrahlung entsprechend
noch sta¨rker ab, bis schließlich bei einer Bedeckung von 100% keine Direktstrahlung mehr den
Erdboden erreicht. Die Strahlungsflussdichte bei 100% Bedeckung folgt dabei einer exponen-
tiell abfallenden Kurve (Abbildung 3.15 rechts). Die mittlere optische Dicke der Wolken aus
den ISCCP-Daten betra¨gt τ = 5.3 ± 2.5. Der Betrag der Direktstrahlung, der bei dieser
optischen Dicke in Gleichung 3.4 vom bedeckten Teil des Himmels beitra¨gt, liegt bei 2 ±34
W/m2. Der ausschlaggebende Parameter bei der Berechnung der Direktstrahlung bei diesen
optischen Dicken ist daher der Bedeckungsgrad. Die Auswirkungen auf die Globalstrahlung
sind wie schon im Fall der Erho¨hung der optischen Dicke des Aerosols weniger stark, da die
Abnahme der Direktstrahlung zuna¨chst durch eine Zunahme der Diffusstrahlung kompensiert
wird.
3.3.4 Berechnung des Strahlungstransfers
Im Rahmen dieser Arbeit wurde ein Programm erstellt, dass die atmospha¨rischen Parameter
zur Berechnung des Strahlungstransfer aus den Datensa¨tzen ausliest und mit den Spezifika-
tionen zur Lo¨sung der Strahlungstransfergleichung in einer U¨bergabedatei fu¨r die libRadtran-
Bibliothek zusammenstellt. Fu¨r jeden dreistu¨ndigen Zeitpunkt der ISCCP-Daten wurde eine
Strahlungstransferrechnung fu¨r wolkenfreie Bedingungen und je eine Rechnung pro auftre-
tendem Wolkentyp durchgefu¨hrt. Diese Art der Berechnung erha¨lt die Konsistenz mit der
Wolkenerkennung in ISCCP, da wie in der Ableitung der optischen Dicke der Wolken ein
homogenes, vollsta¨ndig bewo¨lktes Pixel angenommen wird (Kapitel 3.2.1). Die Ergebnisse
fu¨r alle Wolkentypen eines dreistu¨ndigen Zeitpunktes wurden zum Abschluss gewichtet mit
den zugeho¨rigen Bedeckungsgraden summiert (Gleichung 3.4). Lag der Gesamtbedeckungs-
grad unter 100%, so wurde der nicht bedeckte Prozentsatz als Gewicht fu¨r das Ergebnis des
wolkenlosen Falles verwendet und dieser ebenfalls addiert.
Fu¨r die Berechnung der 21-ja¨hrigen Zeitreihe einer ISCCP-Gitterbox waren etwa 250000
Aufrufe des Strahlungstransfermoduls no¨tig. Die Dauer der Bearbeitung einer Gitterbox lag
je nach verwendetem Prozessor und Anzahl der auftretenden Wolkentypen zwischen 3 und
24 Stunden. Um die Strahlungsflussdichte aller 6596 Boxen des ISCCP-Gitters betrachten
zu ko¨nnen, wurden die Rechnungen daher parallelisiert. Als Programmiersprache wurde die
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Skriptsprache gawk1 verwendet. Programme in dieser Sprache ko¨nnen ohne den Einsatz eines
Compilers auf allen UNIX-Systemen gestartet werden. Die libRadtran-Bibliothek bietet eine
Reihe von Tests an, um Abweichungen in den Ergebnissen der Strahlungstransferrechnungen
aufgrund von Compilerunterschieden anhand eines Referenzwertes abzuscha¨tzen. Auf den in
dieser Arbeit verwendeten Systemen (SUSE Linux, Debian Linux und IBM UNIX) lagen
die Abweichungen im Promille-Bereich. Fehler aufgrund von Compilerunterschieden ko¨nnen
daher ausgeschlossen werden.
Die Strahlungstransferrechnungen wurden auf etwa 50 Prozesse verteilt. Aus dem DLR-
Institut fu¨r Physik der Atmospha¨re wurden insgesamt 32 Rechner verwendet. In der High
Performance Computing Facility des ECMWF wurden fu¨nf Prozesse auf den IBM Cluster
1600 bearbeitet. Sechs befreundete Wissenschaftler aus anderen Institutionen stellten eben-
falls Rechenleistung fu¨r die Strahlungstransferrechnungen dieser Arbeit zur Verfu¨gung. Die
Gesamtrechenzeit von etwa 300000 Stunden zur Berechnung des Strahlungstransfers u¨ber 21
Jahre mit und ohne die Einbeziehung des stratospha¨rischen Aerosols konnte so innerhalb von
1.5 Jahren bearbeitet werden.
3.3.5 Der ISIS-Datensatz
Die Strahlungsflussdichten wurden aus dem ISCCP-Wolkendatensatz einmal mit und einmal
ohne stratospha¨risches Aerosol berechnet. Die Ergebnisse der Strahlungstransferrechnungen
lagen in Form von Strahlungsflussdichten der Direkt- und Diffusstrahlung vor. Aus diesen
wurde die Global- und Direktnormalstrahlung berechnet. Die ra¨umliche Auflo¨sung des ISCCP-
Datensatzes wurde beibehalten. Die gesamten Zeitreihen umfassen 21.5 Jahre von Juli 1983
bis Dezember 2004 in dreistu¨ndiger Auflo¨sung. Der so entstandene Datensatz, der in den
folgenden Kapiteln vorgestellt wird, erhielt die Bezeichnung ISIS fu¨r engl. Irradiance at the
Surface derived from ISCCP cloud data.
1awk ist eine Programmiersprache zur Bearbeitung und Auswertung von Textdaten, die in allen UNIX-
Systemen enthalten ist. Die Bezeichnung ist aus den Anfangsbuchstaben der Nachnamen ihrer drei Autoren
Alfred V. Aho, Peter J. Weinberger und Brian W. Kernighan zusammengesetzt. Gawk ist die GNU-Version von
awk. GNU ist ein rekursives Akronym von GNU’s Not Unix und bezeichnet das im Rahmen des GNU-Projekts




Zur Validierung des ISIS-Datensatzes wurde die Global- und Direktnormalstrahlung mit Mes-
sungen von Bodenstationen verglichen. Kapitel 4.1 gibt einen U¨berblick u¨ber die Ergebnisse
der Vergleiche und zeigt mo¨gliche Ursachen fu¨r Abweichungen auf. Die Variabilita¨t der Strah-
lung innerhalb einer Gitterbox wird in Kapitel 4.2 durch den Vergleich von Messungen mehre-
rer Stationen innerhalb eines begrenzten Gebietes abgescha¨tzt. Studien von Ergebnissen der
Global- und Direktnormalstrahlung bei Verwendung von gemessenen optischen Dicken des
Aerosols sowie von hochaufgelo¨sten Direktnormalstrahlungsdaten werden durchgefu¨hrt, um
den Effekt der Mittelung u¨ber eine ISIS-Gitterbox auf die Vergleiche mit gemessenen Bestrah-
lungssta¨rken zu untersuchen. Den Abschluss bildet eine Diskussion der Validierungsergebnisse
in Kapitel 4.3.
4.1 Vergleich der ISIS-Ergebnisse mit Strahlungsmessungen
von Bodenstationen
Die Unsicherheit einer abgeleiteten Gro¨ße kann auf zwei Arten bestimmt werden: durch Be-
rechnung des Fehlers anhand der Fehlerfortpflanzung oder durch Vergleich mit Referenzwer-
ten. Die Fehlerfortpflanzung ist anwendbar, falls die Unsicherheiten der verwendeten Para-
meter bekannt sind. Fu¨r die in dieser Arbeit berechneten Strahlungsflussdichten ist dies nicht
der Fall, da beispielsweise die Abweichungen der Wolkendaten von Beobachtungen sehr stark
ra¨umlich und zeitlich variieren (Kapitel 3.2.1). Die optische Dicke des tropospha¨rischen Ae-
rosols ging als Klimatologie in die Strahlungstransferrechnungen ein. Ihre Unsicherheit muss
daher eine von der Zeit abha¨ngige Gro¨ße sein, die jedoch nicht bekannt ist. Zur Bestimmung
der Unsicherheit des ISIS-Datensatzes wurden die Ergebnisse der Strahlungstransferrechnun-
gen daher mit Messungen von Bodenstationen verglichen. Hieraus la¨sst sich eine mittlere
systematische und statistische Abweichung bestimmen, die einen Anhaltspunkt fu¨r die Qua-
lita¨t des Datensatzes bietet.
Die Unterschiede zwischen der ISIS-Solarstrahlung und gemessenen Strahlungsflussdichten
werden durch die mittlere systematische Abweichung (MB von engl. Mean Bias), die mittlere
statistische Abweichung (RMSD von engl. Root Mean Square Deviation) und den Korrela-
tionskoeffizienten (Anhang A5) der Monatsmittelwerte charakterisiert. Der Korrelationsko-
effizient r gibt an, wie gut der Jahresgang in den verglichenen Zeitreihen u¨bereinstimmt.
44 4. Validierung
Abbildung 4.1: Geographische Verteilung der ISIS-Gitterboxen (graue Fla¨chen) und Bodenstationen
(Kreuze) fu¨r die die Strahlungsflussdichten der Global- und Direktnormalstrahlung verglichen wurden.
Anhand des jahresgangbereinigten Korrelationskoeffizienten rA kann ermittelt werden, wie
gut Abweichungen vom typischen Jahresgang jeder Zeitreihe u¨bereinstimmen. Zur Berech-
nung des jahresgangbereinigten Korrelationskoeffizienten wurde aus allen Monatsmitteln fu¨r
einen bestimmten Monat der Mittelwert gebildet. Alle Messungen dieses Monats wurden an-
schließend in Form der Abweichung von diesem Mittelwert weiter bearbeitet. Dies wurde fu¨r
alle 12 Monate des Jahres durchgefu¨hrt. Fu¨r die Vergleiche der jahresgangbereinigten Mes-
sungen wurden nur Stationen verwendet, fu¨r die Daten von mindestens drei Jahren vorlagen.
Dies gewa¨hrleistet, dass ein anna¨hernd repra¨sentativer Mittelwert fu¨r den Jahresgang gebil-
det werden kann. Die Anomalien des ISIS-Datensatzes wurden auf der Basis des gesamten
Zeitraums von 21 Jahren gebildet.
Wa¨hrend Globalstrahlungsmessungen weltweit in großer Anzahl vorliegen, ist die Zahl der Sta-
tionen, die Direktnormalstrahlung messen, sehr begrenzt. Fu¨r den Zeitraum vor 1990 nimmt
die Anzahl der verfu¨gbaren Messreihen noch einmal stark ab. An der Mehrzahl der gefunde-
nen Stationen wird auch Globalstrahlung gemessen, so dass beide Strahlungsflussdichten fu¨r
die Validierung verwendet werden ko¨nnen.
Seit der Gru¨ndung des Baseline Surface Radiation Network (BSRN, Ohmura et al. 1998)
im Jahr 1992 stehen Messungen von 37 Stationen in hoher Qualita¨t zur Verfu¨gung, 31 davon
beinhalten auch Direktnormalstrahlung (Anhang A6, Tabelle 6.4). Die La¨nge der Messreihen
variiert von Station zu Station von einigen Monaten bis zum gesamten Zeitraum von 1992
bis heute. Dieser Datensatz stellt die wichtigste Quelle fu¨r die Validierung der Direktnormal-
strahlungsergebnisse dieser Arbeit dar.
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Das Solar Radiation Monitoring Laboratory der University of Oregon in Eugene stellt insge-
samt 18 Zeitreihen zur Verfu¨gung (Anhang A6, Tabelle 6.5). Von besonderer Bedeutung sind
hierbei die Daten der Standorte Eugene, Burns und Hermiston, da sie den gesamten in dieser
Arbeit untersuchten Zeitraum und die Jahre daru¨ber hinaus bis in die spa¨ten 1970er Jahre
abdecken.
12 Stationen in Saudi Arabien werden im Rahmen des NASA Remote Sensing Validation
Data bereitgestellt (Anhang A6, Tabelle 6.6). Der Messzeitraum fu¨r die arabischen Stationen
umfasst die Jahre 1998-2002.
Das Ben-Gurion National Solar Energy Center in Sede Boqer (Israel) stellt acht Zeitreihen
von Stationen in Israel u¨ber die Zeit von 1989 bis 1999 zur Verfu¨gung (Faiman et al. 2004,
Anhang A6, Tabelle 6.7). Diese sehr dicht zusammenliegenden Stationen bieten eine gute
Mo¨glichkeit, die Variabilita¨t der Direktnormalstrahlung innerhalb eines begrenzten Gebietes
zu untersuchen (Kapitel 4.2).
Einzelne Zeitreihen aus unterschiedlichen Quellen wurden herangezogen, um die Datenbasis
fu¨r die Validierung weiter zu verbreitern (Anhang A6, Tabelle 6.8). Hierzu geho¨ren Daten
des Fraunhofer-Institut fu¨r Solare Energiesysteme (ISE) in Freiburg, des Global Atmosphere
Watch (GAW) Projektes, der Kramer Junction Power Plant in Kalifornien sowie im Rah-
men der Projekte SKAL-ET (HochSKALierung der EuroTrough Technologie) und SWERA
(Solar and Wind Energy Resource Assessment) gemessene Zeitreihen. Von 18 Stationen des
Deutschen Wetterdienstes (DWD) liegen Globalstrahlungszeitreihen vor (Anhang A6, Tabelle
6.9).
Insgesamt wurden Messungen von 97 Stationen mit den ISIS-Ergebnissen verglichen (Abbil-
dung 4.1). Alle Zeitreihen wurden bei der Erstellung durch die jeweiligen Institutionen einer
Qualita¨tskontrolle unterzogen. Der mittlere Fehler der Messungen wird zwischen 1% und 5%
angegeben.
Die Messungen des BSRN-Netzwerkes liegen in Absta¨nden von wenigen Minuten vor, die u¨bri-
gen Strahlungszeitreihen werden in Form von Monatsmittelwerten bereitgestellt. Viele der ge-
messenen Zeitreihen des BSRN-Netzwerkes enthalten trotz der Qualita¨tskontrollen Messwerte
unter Null oder weit u¨ber der Solarkonstanten. Dabei handelt es sich im u¨berwiegenden Fall
um Messungen kurz vor Sonnenaufgang oder kurz nach Sonnenuntergang. Die physikalisch
unsinnigen Werte sind daher auf Fehler der Messgera¨te zuru¨ckzufu¨hren. Um diese vor dem
Vergleich mit den ISIS-Ergebnissen auszusortieren, wurde der Zenitwinkel zum Zeitpunkt je-
der Messung ermittelt. Falls dieser u¨ber 90◦ lag, wurden die Messwerte auf 0 gesetzt. Alle
erkennbaren Messfehler konnten so eliminiert werden.
Der ISIS-Datensatz liegt in einer ra¨umlichen Auflo¨sung von 280 km x 280 km vor. Unter-
schiede im Vergleich mit den Messungen einer einzelnen Bodenstation innerhalb dieses Ge-
bietes sind zu erwarten, da die gemittelten meteorologischen Bedingungen einer Gitterbox
nicht notwendigerweise denen der Messstation entsprechen. Durch eine zeitliche Mittelung
wird dies teilweise ausgeglichen. Am Beispiel der Station Kwajalein im Westpazifik wird im
folgenden gezeigt, wie sich die zeitliche Mittelung auf die Abweichungen zwischen den Strah-
lungsflussdichten des ISIS-Datensatzes und Messungen von Bodenstationen auswirkt.
Die ISCCP-Wolkendaten wurden aus der Messung der Satelliten bestimmt, die den dreistu¨ndi-
gen Zeitpunkten GMT (Kapitel 3.2.1) am na¨chsten kommt (Zhang 2006). Sie stellen daher
Instantanwerte innerhalb eines 3-Stunden-Intervalls dar, der genaue Zeitpunkt der Messung
ist jedoch unbekannt. Zum Vergleich mit den ISIS-Ergebnissen wurden daher aus den BSRN-
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Daten zuna¨chst Stundenmittelwerte von 30 Minuten vor bis 30 Minuten nach dem nominellen
Zeitpunkt der Satellitenmessung gebildet. Falls mehr als die Ha¨lfte der Werte fu¨r eine Stunde
fehlten, wurde die gesamte Stunde als ungu¨ltig gewertet. Aufgrund der sehr unterschiedlichen
ra¨umlichen Auflo¨sung der beiden Datensa¨tze sind die Abweichungen zwischen den beiden
Zeitreihen sehr groß (Abbildung 4.2, Tabelle 4.1 und 4.2). Besonders in der Direktnormal-
strahlung bewirken vor allem unterschiedliche Bedeckungsgrade u¨ber das Station und im
Mittel u¨ber der Gitterbox Unterschiede in den Strahlungsflussdichten.
Tabelle 4.1: Abweichungen der ISIS-Globalstrahlung von Messungen der Station Kwajalein in
Abha¨ngigkeit des Mittelungszeitraums
MB RMSD r
[W/m2] [%] [W/m2] [%]
Stundenmittel
(3-stu¨ndig)
-1.4 -6.4 164 141 0.87
Tagesmittel 1.0 4.3 34 32 0.83
Monatsmittel 7.0 3.0 12 5 0.93
Tabelle 4.2: Abweichungen der ISIS-Direktnormalstrahlung von Messungen der Station Kwajalein in
Abha¨ngigkeit des Mittelungszeitraums
MB RMSD r
[W/m2] [%] [W/m2] [%]
Stundenmittel
(3-stu¨ndig)
-111 -56 287 382 0.56
Tagesmittel -21 -17 75 101 0.76
Monatsmittel -19 -12 29 18 0.87
Lagen alle dreistu¨ndigen Werte fu¨r einen Tag vor, wurden aus diesen Tagessummen und
-mittel gebildet (Abbildung 4.3). Die Bildung von Tagesmittelwerten gleicht einen kleinen
Anteil der unterschiedlichen ra¨umlichen Auflo¨sung der Datensa¨tze aus, da im zeitlichen Mittel
u¨ber einen Tag in der Gitterbox und u¨ber der Station zumindest a¨hnliche Wetterbedingungen
herrschen. Durch die Mittelung u¨ber 24 Stunden verkleinern sich die Abweichungen in der
Direktnormalstrahlung im Beispiel Kwajalein um 39% und auch die statistische Abweichung
wird auf ein Drittel reduziert (Tabelle 4.2). In der Globalstrahlung nimmt vor allem die stati-
stische Abweichung zwischen den ISIS-Ergebnissen und den Messwerten der Station deutlich
ab (Tabelle 4.1).
Falls fu¨r mehr als 20 Tage eines Monats Tagessummen vorlagen, wurden aus diesen die Mo-
natsmittelwerte abgeleitet (Abbildung 4.4). Die verbesserte U¨bereinstimmung zwischen den
Messungen und den Ergebnissen des ISIS-Datensatzes zeigt sich vor allem in der Abnahme des
statistischen Fehlers und der Erho¨hung des Korrelationskoeffizienten (Tabelle 4.1 und 4.2).
Der jahresgangbereinigte Korrelationskoeffizient betra¨gt fu¨r die Globalstrahlung 0.86 und fu¨r
die Direktnormalstrahlung 0.87. Die Variabilita¨t der Monatsmittelwerte wird durch den ISIS-
Datensatz somit gut wiedergegeben. Auch große Abweichungen vom mittleren Jahresgang in
der Direktnormalstrahlung werden im ISIS-Datensatz gut erfasst (Abbildung 4.4).
Im Mittel u¨ber einen Monat sind die Bedingungen fu¨r eine einzelne Station in der Gitterbox
und die gesamte Gitterbox sehr a¨hnlich, sofern keine systematischen Unterschiede wie bei-


























Kwajalein ISIS Box 3796
Abbildung 4.2: Vergleich von Stundenmittelwerten der Messungen der Station Kwajalein mit den Er-



































Kwajalein ISIS Box 3796
Abbildung 4.3: Vergleich von Tagesmittelwerten der Messungen der Station Kwajalein mit den Ergeb-

























Kwajalein ISIS Box 3796
Abbildung 4.4: Vergleich von Monatsmittelwerten (jahresgangbereinigt) der Messungen der Station
Kwajalein mit den Ergebnissen des ISIS-Datensatzes fu¨r die entsprechende Gitterbox (links: Global-
strahlung, rechts: Direktnormalstrahlung).
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spielsweise eine starke Variabilita¨t der Bodeneigenschaften innerhalb der Gitterbox vorliegen.
Fu¨r die Station Kwajalein ist dies nicht der Fall, die prozentualen Abweichungen zwischen den
ISIS-Daten und den Messungen nehmen daher von Stunden- zu Monatsmittelwerten kontinu-
ierlich ab. Um einen mo¨glichst geeigneten Kompromiss zwischen hoher zeitlicher Auflo¨sung zur
Erfassung der Variabilita¨t der Strahlung und einer Vergleichbarkeit der Strahlungsflussdich-
ten des ISIS-Datensatzes mit den Messungen der Bodenstationen zu erzielen, wurden daher
Monatsmittelwerte als Basis fu¨r die Validierung des ISIS-Datensatzes gewa¨hlt.
4.1.1 Vergleich der Monatsmittelwerte der Solarstrahlung
Fu¨r 89 Stationen lagen Globalstrahlungsmessungen vor. Damit gingen insgesamt 6458 Mo-
natsmittelwerte in den Vergleich ein. Die Monatsmittelwerte der ISIS-Globalstrahlung stim-
men sehr gut mit Messungen u¨berein. Das Streudiagramm zeigt nur wenig Streuung der Werte
symmetrisch um die Einheitsgerade (Abbildung 4.5 links). Die Steigung der Regressionsge-
raden betra¨gt 1.00, der Korrelationskoeffizient ist 0.99. Direktnormalstrahlung wurde an 78
Stationen mit den ISIS-Ergebnissen verglichen. Die La¨nge der Zeitreihen schwankt zwischen 5
und 246 Monaten, so dass insgesamt 5433 Monatsmittelwerte verglichen wurden (Abbildung
4.5 rechts). Die ISIS-Direktnormalstrahlung liegt im Mittel unter den Messungen, die Stei-
gung der Regressionsgeraden betra¨gt 0.83, der Korrelationskoeffizient liegt bei 0.88. Auffa¨llig
sind Datenpunkte mit Monatsmittelwerten von u¨ber 500 W/m2. Die ISIS-Ergebnisse sind fu¨r
diese Punkte gro¨ßer als die Direktnormalstrahlung der Bodenstationen. Diese Datenpunkte
stehen ausschließlich fu¨r die ISIS-Gitterbox und die Messstation am Su¨dpol. Sie wird in einem






























Abbildung 4.5: Vergleich der gemessenen Monatsmittelwerte der Global- und Direktnormalstrahlung
mit ISIS-Ergebnissen. Die Steigung der Regressionsgerade betra¨gt 1.00 fu¨r den Vergleich der Global-
strahlung und 0.83 fu¨r den Vergleich der Direktnormalstrahlung.
In Abbildung 4.6 sind zwei typische Beispiele fu¨r Zeitreihen der ISIS-Ergebnisse und darin
enthaltenen Bodenstationen dargestellt. Aufgetragen sind jeweils die Monatsmittelwerte der
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Globalstrahlung. Die Zeitreihe fu¨r die Station Sede Boqer in Israel zeigt einen sehr regelma¨ßi-
gen Jahresgang. Dieser ist in beiden Kurven nahezu identisch wiedergegeben (r=0.99). Klei-
nere Abweichungen ergeben sich nur fu¨r die Sommermaxima, fu¨r die die Globalstrahlung der
ISIS-Zeitreihe unter den gemessenen Werten liegt. Auch die Kurven der Station Eugene in
Oregon (USA) und der entsprechenden ISIS-Gitterbox stimmen im Jahresgang sehr gut u¨be-
rein (r=0.99). Die ISIS-Ergebnisse liegen jedoch leicht u¨ber den Messwerten der Station. Auch
die jahresgangbereinigte Variabilita¨t wird durch den ISIS-Datensatz gut erfasst (Abbildung
4.6 unten). Abweichungen zu den Messungen treten vor allem bei unterdurchschnittlichen
Messwerten auf. Eine Erkla¨rung hierfu¨r ist mo¨glicherweise das Auftreten von orographischen
Wolken, die im Gitterboxmittelwert ausgemittelt werden. Auch eine lokale Aerosolbelastung
am Stationsstandort ist als Ursache fu¨r niedrige Globalstrahlungswerte denkbar. Da die op-
tische Dicke des tropospha¨rischen Aerosols als Klimatologie in den ISIS-Datensatz eingeht,
werden solche Schwankungen im ISIS-Datensatz nicht erfasst. Der jahresgangbereinigte Kor-
relationskoeffizient rA betra¨gt fu¨r das Beispiel Sede Boqer in Israel 0.74, fu¨r Eugene in Oregon
(USA) 0.78.
Die Abweichungen zwischen den Zeitreihen der Direktnormalstrahlung sind gro¨ßer als in der
Globalstrahlung (Abbildung 4.7). Fu¨r die Station Eilat (Israel) liegen die ISIS-Ergebnisse vor
allem im Sommer unter gemessenen Werten. Die Direktnormalstrahlung des ISIS-Datensatzes
fu¨r die Gitterbox der Station Eugene in Oregon ist im Winter ho¨her als in den Messungen,
in den Sommermonaten dagegen niedriger. Dieser Effekt ist vermutlich auf eine Gla¨ttung des
Jahresganges zuru¨ckzufu¨hren, der durch die Mittelung u¨ber das 280 km x 280 km große Gebiet
der Gitterbox entsteht. Die Korrelationskoeffizienten liegen mit 0.91 fu¨r Eilat in Israel und
0.96 fu¨r Eugene in Oregon (USA) bereits unter den in der Globalstrahlung erreichten Wer-
ten. Die jahresgangbereinigte Variabilita¨t ist durch den ISIS-Datensatz gut wiedergegeben
(Abbildung 4.7 unten). Gro¨ßere Abweichungen zeigen sich fu¨r Eilat ab Mitte 1998. Die Ur-
sache hierfu¨r ist nicht bekannt. Der jahresgangbereinigte Korrelationskoeffizient ist mit 0.74
zufriedenstellend. Die jahresgangbereinigte Zeitreihe fu¨r Eugene ist durch den ISIS-Datensatz
sehr gut erfasst (Abbildung 4.7 unten). Stark unterdurchschnittliche Strahlungsflussdichten
sind wie bei den Beispielen der Globalstrahlung beschrieben vermutlich auf orographische
Bewo¨lkung oder lokale Aerosolausbru¨che bedingt und daher im ISIS-Datensatz nicht erfasst.
Der jahresgangbereinigte Korrelationskoeffizient von 0.80 zeigt aber, dass der Verlauf der
Direktnormalstrahlung insgesamt durch den ISIS-Datensatz sehr gut erfasst wird.
Sowohl die Beispiele der Globalstrahlung (Abbildung 4.6) als auch die der Direktnormal-
strahlung (Abbildung 4.7) weisen vor allem wa¨hrend der Sommermonate Unterschiede im
Vergleich mit Bodenmessungen auf. In der Direktnormalstrahlung fu¨hrt dies zu der mittleren
Unterscha¨tzung der Strahlungsflussdichte (Abbildung 4.5).
Um genauer zu untersuchen, von welchen Faktoren die Abweichungen zwischen den vergliche-
nen Datensa¨tzen abha¨ngen, wurde die mittlere systematische Abweichung der ISIS-Ergebnisse
von den Messungen jeder Station getrennt bestimmt und als Funktion der geographischen
Breite der Station dargestellt (Abbildung 4.8). In der Globalstrahlung schwanken die mittle-
ren systematischen Abweichungen im Bereich von ±20%. An der Mehrzahl der Stationen liegt
die Globalstrahlung des ISIS-Datensatzes zwischen 0% und 10% u¨ber den gemessenen Werten.
Auch in der Direktnormalstrahlung schwankt die mittlere systematische Abweichung u¨berwie-
gend zwischen -20% und +20%. Die ISIS-Ergebnisse der Direktnormalstrahlung liegen jedoch
meist unter den gemessenen Werten der Bodenstationen. U¨berscha¨tzungen ergeben sich vor
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Abbildung 4.8: Mittlere systematische Abweichung (MB) des ISIS-Datensatzes von gemessener Global-
und Direktnormalstrahlung. Jeder Datenpunkt entspricht der mittleren systematischen Abweichung
von den Daten einer einzelnen Station.
tionen in der Antarktis su¨dlich von 65◦S, darunter die Station am Su¨dpol, fu¨r die bereits in
Abbildung 4.5 auffa¨llig hohe Abweichungen zu den ISIS-Ergebnissen registriert wurden. Die
Zeitreihen fu¨r diese Station sind in Abbildung 4.9 dargestellt. Vor allem wa¨hrend der Sommer-
monate ergeben sich aus den Strahlungstransferrechnungen ho¨here Strahlungsflussdichten als
an der Station gemessen werden. Die mittlere systematische Abweichung betra¨gt 130 W/m2.
Im Fru¨hjahr und im Herbst sind die Absolutwerte der systematischen Abweichung zwar ge-
ringer als wa¨hrend der Sommermonate, die ISIS-Ergebnisse liegen jedoch um bis zu 300%














Suedpol ISIS Box 0001
Abbildung 4.9: Zeitreihe der Direktnormalstrahlung aus den ISIS-Ergebnissen und der Messstation am
Su¨dpol. Zu beachten ist die vera¨nderte Skala gegenu¨ber Abbildung 4.7.
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Die großen Unterschiede zwischen ISIS und den Messungen in den Polarregionen werden
vermutlich durch eine Unterscha¨tzung des Bedeckungsgrades in ISCCP hervorgerufen. Diese
beruht auf der Beeintra¨chtigung der ISCCP-Wolkenerkennung u¨ber Eis und Schnee (Ros-
sow und Schiffer 1999). Unterscha¨tzungen des Bedeckungsgrades von 10% in den Polar-
regionen sind aus Vergleichen mit anderen Wolkenbeobachtungen besta¨tigt (Curry et al.
1996). Im Polarsommer, in dem die Sonne 24 Stunden am Himmel steht, ergeben sich da-
durch U¨berscha¨tzungen der Direktnormalstrahlung in der beobachteten Gro¨ßenordnung. Im
Fru¨hjahr und im Herbst, wenn die Sonne nur wenige Stunden u¨ber dem Horizont steht, fu¨hrt
eine Unterscha¨tzung des Bedeckungsgrades wa¨hrend dieser Stunden auch zu den starken pro-
zentualen U¨berscha¨tzungen der Bestrahlungssta¨rke, wie sie im Vergleich von ISIS mit den
Messungen auftreten.
Die Betrachtung der Stationen in den Polarregionen zeigt, dass eine gute Modellierung
der Solarstrahlung in den Strahlungstransferrechnungen nur mo¨glich ist, wenn die ISCCP-
Wolkenerkennung den Bedeckungsgrad zuverla¨ssig erfasst. Eine wichtige Rolle spielt dabei der
Kontrast, den die Wolken mit dem Boden bilden. In ISCCP werden acht Oberfla¨chenklassen
definiert, die sich in der Bodenalbedo unterscheiden (Kapitel 3.2.1). Um zu untersuchen, wie
stark sich die Unterschiede zwischen den Klassen auf die Ergebnisse der Strahlungstransfer-
rechnungen auswirken, wurden die Stationen in den Vergleichen nach den Oberfla¨chenklassen
der zugeho¨rigen Gitterboxen sortiert (Tabellen 4.3 und 4.4). Die Oberfla¨chenklasse 8 (Eis)
ist lediglich mit der Station am Su¨dpol besetzt. Die Ursachen fu¨r die hohen systematischen
Abweichungen wurden bereits diskutiert. In der Globalstrahlung ergeben sich auch fu¨r Sta-
tionen in Wu¨stengebieten U¨berscha¨tzungen in den ISIS-Ergebnissen (Tabelle 4.3). Wu¨sten
sind ha¨ufig sehr hell und bieten daher nur wenig Kontrast zu Wolken. Die Wolkenerkennung
ist daher mo¨glicherweise in diesen Regionen ebenfalls weniger zuverla¨ssig. In der Direktnor-
malstrahlung ist die Unterscha¨tzung fu¨r Wu¨stenstationen im Vergleich zu gemessenen Strah-
lungsflussdichten geringer als in anderen Oberfla¨chenklassen. Dies deutet darauf hin, dass
auch in Wu¨sten im Mittel weniger Wolken im ISCCP-Wolkenalgorithmus erkannt werden als
fu¨r andere Vegetationszonen. Im Gegensatz zu den Polarregionen ist der Effekt jedoch nicht
so stark, dass sich U¨berscha¨tzungen der Direktnormalstrahlung ergeben.
Tabelle 4.3: Ergebnisse des Vergleichs der ISIS-Globalstrahlung mit gemessener Globalstrahlung in
Abha¨ngigkeit von der Oberfla¨chenklasse der Gitterbox. Die Maximal- und Minimalwerte der mittleren
systematischen Abweichung und des jahresgangbereinigten Korrelationskoeffizienten sind fett gedruckt
(n: Anzahl der verglichenen Monatsmittelwerte).
Klasse Sta- n MB RMSD r rA
tionen [W/m2] [%] [W/m2] [%]
0 (Wasser) 22 1647 2.5 2.9 19.1 14.8 0.97 0.60
1 (Regenwald) - - - - - - - -
2 (Laubwald) 17 1179 3.2 3.9 11.7 12.8 0.99 0.78
3 (Nadelwald) 14 914 4.2 4.4 15.4 13.7 0.99 0.73
4 (Grasland) 17 1703 0.9 0.0 13.4 10.6 0.99 0.64
5 (Tundra) - - - - - - - -
6 (Buschland) 7 337 -1.2 0.2 14.5 6.6 0.97 0.60
7 (Wu¨ste) 11 620 7.9 3.3 15.8 6.8 0.96 0.60
8 (Eis) 1 58 8.2 3.5 18.5 13.4 0.99 0.03
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Tabelle 4.4: Wie Tabelle 4.3 fu¨r den Vergleich der Direktnormalstrahlung.
Klasse Sta- n MB RMSD r rA
tionen [W/m2] [%] [W/m2] [%]
0 (Wasser) 20 1362 -11.2 7.1 46.9 44.1 0.81 0.59
1 (Regenwald) - - - - - - - -
2 (Laubwald) 4 157 -28.2 -10.2 45.4 29.4 0.87 0.73
3 (Nadelwald) 12 742 -19.9 1.6 43.8 40.4 0.94 0.68
4 (Grasland) 20 1755 -35.5 -12.9 50.5 30.9 0.89 0.62
5 (Tundra) - - - - - - - -
6 (Buschland) 8 505 -49.4 -14.6 70.3 29.5 0.80 0.67
7 (Wu¨ste) 13 858 -16.0 -4.1 41.6 17.3 0.72 0.65
8 (Eis) 1 54 130.4 77.4 157.5 207.8 0.95 -0.08
Der ho¨chste jahresgangbereinigte Korrelationskoeffizient und damit die beste Wiedergabe der
Anomalien der Globalstrahlung findet sich bei Stationen in Gitterboxen, die als Laub- oder
Nadelwald klassifiziert werden (Tabelle 4.3). Dasselbe Ergebnis ergibt sich in den Vergleichen
der Direktnormalstrahlung (Tabelle 4.4). Waldgebiete bieten im Sommer und selbst imWinter
bei schneebedecktem Boden durch die dunklen A¨ste der Ba¨ume einen guten Kontrast zu
Wolken. Dies erleichtert eine zuverla¨ssige Wolkenerkennung und spielt daher vermutlich bei
der Erfassung der Variabilita¨t eine entscheidende Rolle.
Die geringste systematische Abweichung der Direktnormalstrahlung wird fu¨r Gitterboxen er-
reicht, die in ISCCP als Wasser klassifiziert werden (Tabelle 4.4). Dies ist der Fall, wenn
weniger als 60% der Gitterbox Landgebiete sind. Andererseits ist der jahresgangbereinigte
Korrelationskoeffizient fu¨r diese Gitterboxen am niedrigsten. Offenbar entspricht zwar das
Jahresmittel des Bedeckungsgrades in ISCCP dem an den Bodenstationen, der genaue Jah-
resgang der auf Inseln oder an der Ku¨ste gelegenen Stationen unterscheidet sich aber vom
Gitterboxmittelwert.
Mehr als zwei Drittel der Gitterboxen, fu¨r die gemessene Strahlungsflussdichten von Boden-
stationen vorliegen, haben einen Landanteil von weniger als 50%. In den Tabellen 4.5 und
4.6 wurden die Ergebnisse der Vergleiche daher noch einmal danach unterteilt, wie groß der
Landanteil der betrachteten Gitterboxen ist. Sowohl in der Globalstrahlung als auch in der
Direktnormalstrahlung ergeben sich fu¨r Stationen in Gitterboxen mit maximal 25% Landan-
teil unterdurchschnittliche Korrelationskoeffizienten r, d.h. der Jahresgang der Strahlung wird
fu¨r diese Stationen weniger gut wiedergegeben als in Gitterboxen mit ho¨herem Landanteil.
Auch der jahresgangbereinigte Korrelationskoeffizient rA ist niedriger. In der Direktnormal-
strahlung sinkt der jahresgangbereinigte Korrelationskoeffizient fu¨r Gitterboxen mit 25%-50%
Landanteil auf das Minimum von 0.44, wa¨hrend dieser fu¨r Gitterboxen, die einen Landanteil
von u¨ber 50% haben, im Mittel 0.66 betra¨gt.
Die mittlere systematische Abweichung der ISIS-Globalstrahlung von gemessenen Werten ist
in Boxen mit bis zu 25% Landanteil am ho¨chsten (Tabelle 4.3). Auffa¨llig ist die negative
systematische Abweichung fu¨r Stationen mit 25%-50% Landanteil. In allen u¨brigen Klassen
liegt Globalstrahlung des ISIS-Datensatzes im Mittel u¨ber den gemessenen Werten. In der
Direktnormalstrahlung weichen die ISIS-Ergebnisse bei einem Landanteil von 25%-50% am
geringsten von gemessenen Werten ab.
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Tabelle 4.5: Ergebnisse des Vergleichs der ISIS-Globalstrahlung mit gemessener Globalstrahlung in
Abha¨ngigkeit vom Landanteil der Gitterbox. Die Maximal- und Minimalwerte der mittleren syste-
matischen Abweichung und des jahresgangbereinigten Korrelationskoeffizienten sind fett gedruckt (n:
Anzahl der verglichenen Monatsmittelwerte).
Landanteil Sta- n MB RMSD r rA
[W/m2] [%] [W/m2] [%]
100% 50 3650 3.3 2.6 14.0 11.2 0.99 0.69
75% - 99% 15 1108 3.3 3.2 13.4 9.6 0.98 0.64
50% - 75% 8 504 2.8 1.8 12.3 10.2 0.98 0.67
25% - 50% 7 429 -4.3 -3.1 17.1 9.8 0.98 0.63
0% - 25% 10 767 6.2 6.3 23.4 19.4 0.85 0.53
Tabelle 4.6: Wie Tabelle 4.5 fu¨r den Vergleich der Direktnormalstrahlung.
Landanteil Sta- n MB RMSD r rA
[W/m2] [%] [W/m2] [%]
100% 40 2689 -29.1 -7.2 54.2 34.9 0.85 0.63
75% - 99% 15 1135 -13.5 -0.0 40.4 30.1 0.84 0.63
50% - 75% 9 795 -29.1 -10.8 47.1 22.2 0.88 0.72
25% - 50% 5 257 -4.5 8.7 50.6 41.8 0.72 0.44
0% - 25% 10 557 -10.7 11.0 46.4 51.2 0.72 0.59
Durch die schnellere und sta¨rkere Erwa¨rmung von Landfla¨chen im Vergleich zu Wasserfla¨chen
ist der Jahresgang der Bedeckung u¨ber den Kontinenten sta¨rker ausgepra¨gt als u¨ber den Ozea-
nen. In Gitterboxen mit geringem Landanteil wird der mittlere Bedeckungsgrad der Gitterbox
aber durch den flacheren Jahresgang der Ozeane bestimmt. Die Messstationen liegen bis zu
100 km von der Ku¨ste entfernt und sind nur noch wenig von dem ozeanischen Klima beein-
flusst. Sowohl der Jahresgang der Bedeckung und damit der Bestrahlungssta¨rke als auch die
Variabilita¨t derselben ist durch das kontinentale Klima gepra¨gt. Hierdurch erkla¨ren sich die
niedrigen Werte der Korrelationskoeffizienten in den Vergleichen.
Der schwa¨chere Jahresgang in den Gitterboxen mit geringem Landanteil im Vergleich zu den
Messungen der enthaltenen Stationen hat auch Auswirkungen auf die mittlere systematische
Abweichung zwischen den Zeitreihen. Durch den ho¨heren Bedeckungsgrad der Gitterbox ge-
genu¨ber der Station im Sommer werden die Sommermaxima der Bestrahlungssta¨rke im ISIS-
Datensatz unterscha¨tzt. Andererseits bildet sich u¨ber Land ha¨ufiger konvektive Bewo¨lkung,
die die Bestrahlungssta¨rke lokal stark absinken la¨sst, wa¨hrend der Mittelwert der Gitter-
box nur wenig betroffen ist. Dies fu¨hrt zu einer U¨berscha¨tzung der Bestrahlungssta¨rke im
ISIS-Datensatz. Beide Pha¨nomene spielen bei den Abweichungen in den Tabellen 4.5 und 4.6
vermutlich eine Rolle, da sowohl U¨ber- als auch Unterscha¨tzungen der Bestrahlungssta¨rke
auftreten.
Fu¨r alle Stationen ko¨nnen Abweichungen zwischen den gemessenen Strahlungsflussdichten
und den Ergebnissen des ISIS-Datensatzes außer durch Unterschiede im Bedeckungsgrad auch
durch abweichende optische Dicken des Aerosols in den Strahlungsflussdichten verursacht
werden. Eine generelle U¨ber- oder Unterscha¨tzung der optischen Dicke des Aerosols wirkt
sich in Form einer systematischen Abweichung aus. Wird dagegen die Variabilita¨t des Aero-
sols nicht erfasst, fu¨hrt dies zu statistischen Abweichungen zwischen den Messungen und den
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ISIS-Ergebnissen. Die NASA-GISS-Klimatologie, die zur Erstellung des ISIS-Datensatzes ver-
wendet wurde, gibt zwar einen mittleren Jahresgang der optischen Dicke des Aerosols wieder,
nicht aber Variationen desselben von Jahr zu Jahr. Des weiteren liegen die optischen Dicken
dieses Datensatzes in einer ra¨umlichen Auflo¨sung von 4◦x5◦ vor. Lokale Schwankungen werden
daher nicht wiedergegeben. Die Auswirkungen, die die Verwendung der Aerosol-Klimatologie
auf die Vergleichsergebnisse hat, wird in Kapitel 4.2.2 noch einmal genauer untersucht.
Nicht zuletzt kann sich auch starke Topographie innerhalb einer Gitterbox auf die Ergebnisse
der Vergleiche mit den Messungen von einzelnen Stationen auswirken. Bei steil ansteigender
Topographie beispielsweise in Ku¨stenregionen kann die Bodenstation mehrere hundert Meter
u¨ber dem Meeresspiegel und der mittleren Ho¨he der Gitterbox liegen. Aber auch der um-
gekehrte Fall ist mo¨glich. So wird die mittlere Ho¨he der Gitterbox 5595, in der die Station
Eugene aus den Abbildungen 4.6 und 4.7 liegt, mit 761 m angegeben, die Station selbst liegt
jedoch nur 150 m u¨ber dem Meeresspiegel. Die Bestrahlungssta¨rken wurden daher mit ge-
ringerer atmospha¨rischer Absorption berechnet, als fu¨r die Station zutreffend ist. Dies kann
eine Ursache dafu¨r sein, dass die Globalstrahlung aus dem ISIS-Datensatz gro¨ßer ist als die
gemessene Globalstrahlung.
Tabelle 4.7: Abweichung der ISIS-Global- und Direktnormalstrahlung von gemessenen Strahlungs-
flussdichten (n: Anzahl der verglichenen Monatsmittelwerte).
Sta- n MB RMSD r rA
tionen [W/m2] [%] [W/m2] [%]
Global-
strahlung
89 6458 +3.0 +2.6 15.1 11.7 0.96 0.64
Direkt-
normal- 78 5433 -22.2 -2.9 49.6 35.1 0.83 0.63
strahlung
Zusammengefasst liegt die systematische Abweichung zwischen den ISIS-Ergebnissen und ge-
messener Globalstrahlung im Mittel u¨ber alle Stationen bei 3.0 W/m2 (2.6%), die statistische
Abweichung bei 15.1 W/m2 (11.7%) (Tabelle 4.7). Der Korrelationskoeffizient nach der Ent-
fernung des Jahresganges betra¨gt 0.64. Die ISIS-Direktnormalstrahlung weicht im Mittel um
-22.2 W/m2 (-2.9%) von gemessenen Strahlungsflussdichten ab (Tabelle 4.7). Die statistische
Abweichung der Monatsmittelwerte betra¨gt 49.6 W/m2 (35.1%). Fu¨r den Korrelationskoeffi-
zienten r wurde ein Wert von 0.83 ermittelt, der jahresgangbereinigte Korrelationskoeffizient
betra¨gt im Mittel u¨ber alle Stationen 0.63. Eine ausfu¨hrliche Diskussion der Validierungser-
gebnisse wird am Ende des Kapitels gefu¨hrt.
4.2 Variabilita¨t der Solarstrahlung innerhalb einer Gitterbox
4.2.1 Vergleich von Messungen mehrerer Stationen
Die ISIS-Ergebnisse stellen Mittelwerte der Solarstrahlung u¨ber ein Gebiet von
280 km x 280 km dar. Die Messung einer Station ist dagegen nur fu¨r einen kleinen Umkreis
repra¨sentativ. Beim Vergleich der Bestrahlungssta¨rken treten daher Abweichungen auf, die
durch die Variabilita¨t der Strahlung innerhalb einer Gitterbox bedingt sind. In Israel und im
Westen der USA stehen Messungen von mehreren Stationen zur Verfu¨gung, die anna¨hernd
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innerhalb des Gebietes einer ISIS-Gitterbox liegen, das aber nicht genau mit einer ISIS-
Gitterbox zusammenfa¨llt. Es ist daher kein direkter Vergleich des Mittelwertes u¨ber alle
Stationen mit den ISIS-Ergebnissen einer einzelnen Gitterbox mo¨glich. Anhand der Unter-
schiede zwischen den Messungen der Stationen kann jedoch abgescha¨tzt werden, wie groß die
Variabilita¨t der Bestrahlungssta¨rke innerhalb einer begrenzten Region und damit auch einer
ISIS-Gitterbox ist. Die Abweichung der Messungen einzelner Stationen vom Mittelwert u¨ber
alle Stationen liefert Hinweise darauf, in welcher Ho¨he systematische Abweichungen zwischen
Messungen und dem ISIS-Datensatz durch die Variabilita¨t der Bestrahlungssta¨rke innerhalb
einer Gitterbox verursacht werden.
Abbildung 4.10: Messstationen in Israel. Die grau unterlegte Fla¨che entspricht den Abmessungen einer
ISIS-Gitterbox von 280 km x 280 km.
In Israel wurde die Direktnormalstrahlung von acht Stationen zwischen 1989 bis 1999 un-
tersucht (Abbildung 4.10). Die systematischen Abweichungen der einzelnen Stationen vom
Mittel aller Stationen liegen zwischen -13.5% und +8.6% (Tabelle 4.8). Das Maximum und
Minimum der jeweiligen Messungen weicht deutlich vom Mittelwert ab (Abbildung 4.11). Die
Monatsmittelwerte der einzelnen Messstandorte weichen um bis zu 248 W/m2 voneinander
ab, im Mittel liegen 77 W/m2 zwischen dem Maximum und dem Minimum der Messungen in
Israel.
Die Abweichungen zwischen den Messungen einer Station und der zugeho¨rigen ISIS-Gitterbox
schwanken zwischen -20% und +4% und liegen damit im Bereich der Abweichungen der Mes-
sungen einzelner Stationen vom Mittelwert aller Stationen. Schwankungen der Direktnormal-
strahlung innerhalb der 280 km x 280 km großen ISIS-Gitterbox du¨rften daher ein wesentlicher
Faktor fu¨r die Abweichungen zwischen den Bodenmessungen und den Ergebnissen des ISIS-
Datensatzes (Kapitel 4.1.1) sein. Die ISIS-Ergebnisse unterscha¨tzen jedoch gegenu¨ber den
Messungen die Direktnormalstrahlung. In Abbildung 4.11 ist zum Vergleich die Kurve der
ISIS-Direktnormalstrahlung fu¨r Gitterbox 4959 dargestellt, in der die Mehrzahl der Stationen
enthalten ist (Abbildung 4.10). Die Kurve des ISIS-Datensatzes liegt fu¨r die meisten Monats-
mittel nahe des Minimums der gemessenen Strahlung oder niedriger als die Beobachtungen
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Tabelle 4.8: Abweichungen der Direktnormalstrahlung der Stationen in Israel vom Mittelwert u¨ber alle
Stationen und den ISIS-Ergebnissen.
Station Gitterbox MB vom Mittel MB von ISIS
Nr. aller Stationen
[W/m2] [%] [W/m2] [%]
Arad 4960 8.1 +2.6 -40.0 -13.1
Beersheba 4959 10.2 -4.7 -22.0 -8.4
Besor Farm 4959 -31.4 -13.5 +1.4 +2.5
Eilat 4834 +13.5 +7.3 -8.5 -2.9
Hatzeva 4960 -26.3 -10.9 -0.6 +4.0
Sede Boqer 4959 +22.4 +8.6 -54.6 -19.7
Sedom 4960 -19.7 -8.0 -10.9 -3.3
Yotvata 4834 +16.2 +7.0 -10.5 -2.4
aller Stationen. Ursachen fu¨r die Abweichungen sind wie im vorhergehenden Abschnitt bereits
ausgefu¨hrt Unterschiede zwischen dem Gitterboxmittel und der Station im Bedeckungsgrad,
der optischen Dicke des Aerosols und der Ho¨he u¨ber dem Meeresspiegel. Welche der genannten
Ursachen die sta¨rksten Auswirkungen hat, ist von den lokalen Gegebenheiten abha¨ngig.
Fu¨r ein Gebiet im Westen der USA (Abbildung 4.12) liegen drei Zeitreihen u¨ber den gesamten
betrachteten Zeitraum von Juli 1983 bis Dezember 2004 und zusa¨tzlich Daten dreier weiterer
Stationen u¨ber ku¨rzere Abschnitte vor. Alle Stationen verfu¨gen sowohl u¨ber Global- als auch
Direktnormalstrahlungsmessungen.
In der Globalstrahlung schwankt die mittlere systematische Abweichung der Messung ein-
zelner Stationen vom Mittel aller Messungen zwischen +14% und -14% (Tabelle 4.9). Die
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Abbildung 4.11: Monatsmittelwerte der Direktnormalstrahlung im Mittel u¨ber alle Stationen in Is-
rael sowie Maximal- und Minimalwerte der Messungen. Zur Veranschaulichung der hohen ra¨umlichen
Variabilita¨t der Direktnormalstrahlung sind die Absolutwerte der Strahlungsflussdichten dargestellt.
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tionen ab (Tabelle 4.10). Im Vergleich mit ISIS-Ergebnissen treten in der Globalstrahlung
systematische Abweichungen von -3% bis +14% auf. Die Werte fu¨r die systematischen Ab-
weichungen der Direktnormalstrahlung liegen zwischen -18% und +17%.
In der Globalstrahlung weichen die Extremwerte der Messungen im Westen der USA im Mit-
tel um 35 W/m2 voneinander ab, die maximale Differenz betra¨gt 109 W/m2 (Abbildung 4.13
oben). Die Kurve des ISIS-Datensatzes fu¨r Gitterbox 5596 (Abbildung 4.12) zeigt tendenziell
eine U¨berscha¨tzung der Messwerte, insbesondere nach dem Ausbruch des Pinatubo im Juni
1991. Bis auf diese wenigen Ausnahmen liegen die ISIS-Ergebnisse zwischen den Extremwer-
ten der gemessenen Globalstrahlung, obwohl nicht alle Stationen innerhalb der betreffenden
Gitterbox liegen.
Die Direktnormalstrahlungsmessungen der einzelnen Stationen liegen in einem Monat maxi-
mal um 267 W/m2 auseinander, im Mittel u¨ber den gesamten Zeitraum werden 80 W/m2
als Differenz zwischen dem gro¨ßten und dem kleinsten Messwert registriert (Abbildung 4.13
unten). Die ISIS-Kurve der Direktnormalstrahlung fu¨r Gitterbox 5596 liegt bis auf wenige
Ausnahmen in den Sommermonaten im Bereich der maximalen Schwankungen zwischen den
Stationen. Lediglich im Sommer 1992, nach dem Ausbruch des Pinatubo, wird die Direktnor-
malstrahlung deutlich unterscha¨tzt. Mo¨gliche Ursachen hierfu¨r sind eine U¨berscha¨tzung der
optischen Dicke des stratospha¨rischen Aerosols im Datensatz von (Sato et al. 1993) (Kapitel
3.2.5) oder eine Erho¨hung der optischen Dicke der Wolken und/oder des Bedeckungsgrades
durch die Fehlinterpretation des stratospha¨rischen Aerosols als Wolke im ISCCP-Datensatz
(Rossow 2006).
Durch Variabilita¨t der Wolken innerhalb einer Gitterbox, kleinskalige Vera¨nderungen im Ae-
rosol oder topographische Unterschiede ko¨nnen sich die Messwerte fu¨r einen Monat auch
bei nahe zusammenliegenden Stationen stark unterscheiden. Der Mittelwert u¨ber alle Statio-
nen liegen sehr dicht an den Ergebnissen einer einzelnen ISIS-Gitterbox, die Abweichungen
der einzelnen Stationen von diesem Mittelwert entsprechen in etwa den Abweichungen von
den ISIS-Ergebnissen. Es ist daher anzunehmen, dass die Abweichungen zwischen den ISIS-
Ergebnissen und den Messungen (Kapitel 4.1.1) zu einem großen Teil durch die Variabilita¨t
der Bestrahlungssta¨rke innerhalb einer Gitterbox verursacht wird. Es bleibt jedoch eine sy-
stematische Unterscha¨tzung der Direktnormalstrahlung im ISIS-Datensatz, die besonders fu¨r
die israelischen Stationen deutlich wird. Eine mo¨gliche Ursache ist die U¨berscha¨tzung des
Bedeckungsgrades in den ISCCP-Daten. Obwohl der Bedeckungsgrad nach den Ergebnis-
sen aus Kapitel 4.1.1 in Wu¨sten eher unterscha¨tzt wird, liegen auch Studien vor, die eine
U¨berscha¨tzung des Bedeckungsgrades durch die Fehlerkennung von Staubstu¨rmen in der Sa-
hara dokumentieren (Stubenrauch et al. 1999). Diese fu¨hrt aber zu Fehlern im Bedeckungs-
grad einzelner Tage bis Wochen und nicht zu einer systematischen Abweichung wie bei den
vorliegenden Messdaten.
Der mittlere Bedeckungsgrad fu¨r die Gitterboxen in Israel liegt bei 30-40%. Das Ergebnis
der Strahlungstransferrechnungen fu¨r wolkenlose Bedingungen spielen daher eine große Rolle.
Es ist daher auch mo¨glich, dass eine ungenaue optische Dicke des Aerosols in der NASA-
GISS-Klimatologie zu den Abweichungen zwischen den ISIS-Ergebnissen und den gemessenen
Strahlungsflussdichten beitra¨gt. Eine U¨berscha¨tzung der optischen Dicke des Aerosols kann
eine systematische Unterscha¨tzung der Bestrahlungssta¨rke wie fu¨r die israelischen Stationen
verursachen.
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Abbildung 4.12: Messstationen im Westen der USA. Die grau unterlegte Fla¨che entspricht den Ab-
messungen einer ISIS-Gitterbox von 280 km x 280 km. Fu¨r die mit Rauten dargestellten Stationen
liegen Messwerte von 1983-2004 vor, die mit Dreiecken markierten Stationen stellen ku¨rzere Zeitreihen
bereit.
Tabelle 4.9: Abweichungen der Globalstrahlung der Stationen im Westen der USA vom Mittelwert
u¨ber alle Stationen und den ISIS-Ergebnissen.
Station Gitterbox MB vom Mittel MB von ISIS
Nr. aller Stationen
[W/m2] [%] [W/m2] [%]
Burns 5596 +16.1 +14.4 -1.2 -1.1
Eugene 5595 -13.7 -9.3 +14.7 +14.4
Hermiston 5697 +2.5 +1.8 -4.8 -0.1
Bend 5595 +0.1 +1.2 -6.5 -3.4
Gladstone 5696 -20.9 -14.1 -1.0 +1.5
Hood River 5697 -4.6 -7.2 +8.9 +13.1
Tabelle 4.10: Abweichungen der Direktnormalstrahlung der Stationen im Westen der USA vom Mit-
telwert u¨ber alle Stationen und den ISIS-Ergebnissen.
Station Gitterbox MB vom Mittel MB von ISIS
Nr. aller Stationen
[W/m2] [%] [W/m2] [%]
Burns 5596 +35.1 +26.1 -46.4 -17.5
Eugene 5595 -34.3 -21.2 -4.3 +14.2
Hermiston 5697 +9.9 +2.0 -51.7 -12.3
Bend 5595 +0.7 +0.0 -45.4 -12.8
Gladstone 5696 -51.0 -28.4 -20.6 +5.9
Hood River 5697 -14.6 -15.7 -30.1 +17.2
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Abbildung 4.13: Monatsmittel der Globalstrahlung (oben) und Direktnormalstrahlung (unten) im Mit-
tel u¨ber alle Stationen im Westen der USA sowie die jeweiligen Maximal- und Minimalwerte der
Messungen. Die Darstellung der Absolutwerte der Strahlungsflussdichten macht deutlich, dass die
ra¨umliche Variabilita¨t der Globalstrahlung geringer ist als die der Direktnormalstrahlung.
Die klimatischen Bedingungen im Westen der USA sind denen in Mitteleuropa sehr a¨hnlich.
Der mittlere Bedeckungsgrad der Region liegt zwischen 60% und 70%. Bei bedecktem Himmel
ist die optische Dicke des Aerosols meist klein im Vergleich zur optischen Dicke der Wolken.
Es ist daher anzunehmen, dass vor allem Abweichungen im Bedeckungsgrad zwischen der
Gitterbox und der Station zu unterschiedlichen Betra¨gen der Bestrahlungssta¨rke fu¨hren. Fu¨r
Deutschland und Frankreich wurde eine U¨berscha¨tzung des Bedeckungsgrades von 10% nach-
gewiesen (Kapitel 3.2.1, Bissolli und Gelhardt 2002). A¨hnliche U¨berscha¨tzungen treten
mo¨glicherweise auch im Westen der USA auf.
Wenn kleinskalige Variationen der Wolken und des Aerosols die Ursache fu¨r Abweichun-
gen zwischen den ISIS-Ergebnissen und den gemessenen Strahlungsflussdichten sind, dann
mu¨ssten sich diese durch die Erho¨hung der Auflo¨sung der Wolken- und Aerosoldaten ver-
ringern lassen. Um dies zu untersuchen, werden in den na¨chsten Abschnitten die Ergebnisse
aus Strahlungstransferrechnungen mit optischen Dicken des Aerosols, die an den jeweiligen
Stationen gemessen wurden, und Ergebnisse der Direktnormalstrahlung aus hochaufgelo¨sten
Satellitendaten genauer betrachtet.
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4.2.2 Erho¨hung der Auflo¨sung der Aerosol-Daten
Im Aerosol Robotic Network (AERONET, Holben et al. 1998) sind mehr als 170 Stationen
weltweit zusammengefasst, die die optische Dicke des Aerosols messen. Die Messgera¨te wer-
den vom NASA Goddard Space Flight Center wissenschaftlich u¨berwacht und betreut. Die
la¨ngsten Zeitreihen beginnen im Jahr 1993. An drei Standorten liegen innerhalb des Zeit-
raums von 1993 bis 2004 sowohl Messungen der optischen Dicke des Aerosols im Rahmen
des AERONET-Projektes als auch Messungen der Global- und Direktnormalstrahlung aus
dem BSRN-Datensatz vor (Tabelle 4.11). Sie wurden an ein und denselben Stationen erstellt.
Diese u¨berlappenden Messungen wurden in dieser Arbeit dazu verwendet, um den Einfluss
der Aerosoleigenschaften auf die Ergebnisse der Vergleiche der ISIS-Global- und Direktnor-
malstrahlung mit gemessenen Bestrahlungssta¨rken zu untersuchen. Dazu wurden fu¨r die drei
Gitterboxen, innerhalb derer die Stationen liegen, die Strahlungstransferrechnungen wieder-
holt. Anstelle der optischen Dicke des Aerosols aus der NASA-GISS-Klimatologie und dem
Datensatz von (Sato et al. 1993) wurden dabei Monatsmittel der Messwerte des AERONET-
Netzwerkes verwendet.
Der Jahresgang der optischen Dicke in Bondville ist in den Messungen sta¨rker als in der NASA-
GISS-Klimatologie und variiert zudem von Jahr zu Jahr (Abbildung 4.14 oben). Im Mittel
liegen die gemessenen Monatsmittelwerte der AERONET-Station um 0.11 u¨ber den Daten
der NASA-GISS-Klimatologie (Tabelle 4.12). Fu¨r die Station Solar Village (Saudi Arabien)
ist der Jahresgang in der NASA-GISS-Klimatologie in der Amplitude den gemessenen Werten
sehr a¨hnlich (Abbildung 4.14 unten). Der Verlauf der Kurven ist jedoch um etwa einen Monat
gegeneinander versetzt. Das Minimum der optischen Dicke des Aerosols im Winter wird in
der Klimatologie einen Monat fru¨her erreicht als in den gemessenen Werten. Die mittlere
systematische Abweichung der optischen Dicke zwischen beiden Datensa¨tzen betra¨gt 0.02
(Tabelle 4.12). Fu¨r die Station Sede Boqer (Israel) stimmen sowohl der Jahresgang als auch
der Mittelwert der optischen Dicke des Aerosols sehr gut u¨berein. Die mittlere systematische
Abweichung betra¨gt 0.01 (Tabelle 4.12).
Die Abweichungen der Global- und Direktnormalstrahlung bei Verwendung der AERONET-
Messwerte von den ISIS-Ergebnissen sind ebenfalls in Tabelle 4.12 zusammengefasst. Fu¨r
Gitterbox 5500 weichen die Ergebnisse aus den beiden La¨ufen der Strahlungstransferrech-
nungen aufgrund der großen Unterschiede in den Aerosoldaten stark voneinander ab. Die
Globalstrahlung liegt bei Verwendung der gemessenen Aerosoldaten um 2% unter den ISIS-
Ergebnissen basierend auf der NASA-GISS-Klimatologie, die Direktnormalstrahlung ist um
15% niedriger. Fu¨r die beiden Wu¨stenstationen Sede Boqer und Solar Village weichen die
Ergebnisse der Strahlungstransferrechnungen entsprechen der geringen Unterschiede in der
optischen Dicke des Aerosols nur wenig voneinander ab.
Tabelle 4.11: Stationen des AERONET-Netzwerkes, fu¨r die auch Messungen der Global- und Direkt-
normalstrahlung vorliegen.
Station Koordinaten Ho¨he Gitterbox Messzeitraum
[m u¨. NN] Nr. von bis
Bondville 40.1◦N 88.4◦W 212 5500 06/1996 06/2001
Sede Boqer 30.9◦N 34.8◦O 480 4959 01/1996 06/2001
Solar Village 24.9◦N 46.4◦O 650 4578 02/1999 02/2004













































Abbildung 4.14: Vergleich der optischen Dicke des Aerosols aus der NASA-GISS-Klimatologie mit
Messungen des AERONET-Netzwerkes fu¨r die Stationen Bondville (USA, oben) und Solar Village
(Saudi Arabien, unten).
Im Vergleich mit der gemessenen Bestrahlungssta¨rke der Stationen ergeben sich wiederum
fu¨r Bondville die gro¨ßten Unterschiede. Die mittlere systematische Abweichung gegenu¨ber ge-
messenen Werten ist fu¨r AERONET-basierte Ergebnisse der Globalstrahlung um 12% ho¨her
als fu¨r die Ergebnisse des ISIS-Datensatzes (Tabelle 4.13 und Abbildung 4.15 oben). In der
Direktnormalstrahlung unterscheiden sich die Vergleichsergebnisse fu¨r beide La¨ufe nur we-
nig (Tabelle 4.13). Der jahresgangbereinigte Korrelationskoeffizient ist vor allem in der Glo-
balstrahlung bei Verwendung der AERONET-Daten niedriger als bei der Verwendung der
NASA-GISS-Klimatologie. Fu¨r die Station Sede Boqer ergeben sich nur sehr geringe Un-
terschiede in den Vergleichen der Strahlungsflussdichten (Tabelle 4.13). Auch die mittlere
systematische Abweichung von Messungen der Station Solar Village wird durch die Variation
der optischen Dicke des Aerosols nur wenig vera¨ndert. Deutliche Auswirkungen zeigen sich
dagegen fu¨r Solar Village im Korrelationskoeffizienten (Tabelle 4.13), insbesondere fu¨r die Di-
rektnormalstrahlung. Der Jahresgang der Station Solar Village wird in den ISIS-Ergebnissen
unter Verwendung der NASA-GISS-Klimatologie nur schlecht erfasst, der Korrelationskoeffi-
zient betra¨gt 0.58. Fu¨r die AERONET-basierte Direktnormalstrahlung steigt dieser auf 0.88,
der Jahresgang wird also besser wiedergegeben (Abbildung 4.15). Auch der jahresgangberei-
nigte Korrelationskoeffizient der AERONET-basierten Direktnormalstrahlung liegt mit 0.79
u¨ber dem Wert von 0.52, der sich unter Verwendung der NASA-GISS-Klimatologie ergibt.
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Tabelle 4.12: Abweichungen der optischen Dicke des Aerosols aus der NASA-GISS-Klimatologie von
Messungen des AERONET-Netzewerkes und mittlere systematische Abweichung der ISIS-Ergebnisse
bei Verwendung der beiden Datensa¨tze in den Strahlungstransferrechnungen.
Station Gitterbox MB (opt. Dicke) MB (GHI) MB (DNI)
Nr. [%] [%] [%]
Bondville 5500 0.11 -2.26 -14.77
Sede Boqer 4959 0.01 -0.37 -2.17
Solar Village 4578 0.02 -0.32 -1.62
Tabelle 4.13: U¨bersicht der Unterschiede in den Strahlungsflussdichten aus Strahlungstransferrech-
nungen mit der NASA-GISS-Aerosolklimatologie und den Messwerten der AERONET-Stationen gegen
Messungen der Bodenstationen. Fu¨r beide Zeitreihen werden die identischen Monate zum Vergleich
mit gemessenen Werten verwendet
AERONET NASA-GISS-Klimatologie
Station MB RMSD rA Gitter- MB RMSD rA
[%] [%] box [%] [%]
Bondville -28.7 31.3 0.36 5500 -16.9 21.6 0.65Global-
Sede Boqer -1.1 3.3 0.74 4959 -0.5 2.8 0.74strahlung
Solar Village 4.0 6.4 0.60 4578 4.0 7.2 0.55
Direkt- Bondville -3.8 10.5 0.66 5500 -1.5 10.4 0.68
normal- Sede Boqer -22.6 24.0 0.81 4959 -20.6 21.7 0.78
strahlung Solar Village -10.3 13.6 0.79 4578 -9.4 17.1 0.52
Fu¨r die beiden Wu¨stenstationen wird der Mittelwert der optischen Dicke des Aerosols durch
die NASA-GISS-Klimatologie gut wiedergegeben. Bei Verwendung der AERONET-Daten in
den Strahlungstransferrechnungen ergeben sich daher nur geringe Vera¨nderungen in der syste-
matischen Abweichung der Ergebnisse von gemessenen Strahlungsflussdichten. Fu¨r alle drei
Stationen vergro¨ßern sich jedoch die systematischen Abweichungen sowohl in der Global- als
auch in der Direktnormalstrahlung bei Verwendung der optischen Dicke aus den AERONET-
Messungen. Fu¨r die Berechnung der Mittelwerte der Bestrahlungssta¨rke ist die NASA-GISS-
Klimatologie daher besser geeignet. Die Verwendung der AERONET-Daten bringt jedoch fu¨r
die beiden Wu¨stenstationen eine Verbesserung der Korrelationskoeffizienten.
Fu¨r die Station Bondville ergeben sich bei Verwendung der AERONET-Messungen geringere
Korrelationskoeffizienten als bei Verwendung der NASA-GISS-Klimatologie. Die Zeitreihen
der optischen Dicke des Aerosols zeigen fu¨r die Station Bondville im Sommer starke Maxi-
ma von u¨ber 0.4. Die NASA-GISS-Klimatologie liegt dagegen fu¨r alle 12 Monate unter 0.2
(Abbildung 4.14). Die Strahlungsflussdichten des ISIS-Datensatzes, die unter Verwendung der
Klimatologie erstellt wurden, stimmen sowohl im Verlauf als auch in den Absolutwerten bes-
ser mit den Messungen an der Station u¨berein als die AERONET-basierten Ergebnisse. Es
ist unklar, wodurch die hohen Werte in den Messungen der optischen Dicke des Aerosols in
Bondville verursacht werden. Mo¨gliche Erkla¨rungen sind Waldbra¨nde oder Staubstu¨rme, die
die optische Dicke des Aerosols stark erho¨hen. Die Gitterbox wird in ISCCP als Grasland
eingestuft, Waldbra¨nde sind daher eher unwahrscheinlich. Ob in dem untersuchten Zeitraum
vermehrt Staubstu¨rme oder andere starke Aerosolereignisse stattfanden, ist unbekannt.





































Abbildung 4.15: Monatsmittel der Globalstrahlung fu¨r die Station Bondville (USA, oben) und der
Direktnormalstrahlung fu¨r die Station Solar Village (Saudi Arabien, unten) unter Verwendung der
NASA-GISS-Klimatologie und den Messungen des AERONET-Netzwerkes. Die gemessene Direktnor-
malstrahlung aus dem BSRN-Datensatz ist zum Vergleich ebenfalls eingetragen.
Insgesamt ist der Einfluss der optischen Dicke des Aerosols auf die Ergebnisse der Direkt-
normalstrahlung davon abha¨ngig, wie hoch der Bedeckungsgrad einer Gitterbox ist (Kapitel
3.3.3). Dieser liegt fu¨r die beiden Wu¨stenstationen bei 30-35%, wa¨hrend die Gitterbox in
den USA im Mittel zu 67% bedeckt ist. Bei ho¨herem Bedeckungsgrad ist der Einfluss des
Aerosols geringer, da die optische Dicke des Aerosols im Vergleich zur mittleren optischen
Dicke der Wolken klein ist. Bei niedrigem Bedeckungsgrad entha¨lt der Monatsmittelwert der
ISIS-Direktnormalstrahlung jedoch einen hohen Anteil aus den Strahlungstransferrechnun-
gen fu¨r wolkenlose Bedingungen, der Einfluss des Aerosols ist entsprechend gro¨ßer. Hieraus
erkla¨rt sich, dass die Unterschiede der systematischen Abweichungen aus beiden La¨ufen der
Strahlungstransferrechnungen von den Messungen fu¨r alle drei Stationen in a¨hnlichen Gro¨ßen-
ordnungen liegen, obwohl sich die gemessenen optischen Dicken der Station Bondville sta¨rker
von der NASA-GISS-Klimatologie unterscheiden als fu¨r die beiden anderen Stationen.
Die Erho¨hung der Auflo¨sung der Aerosol-Daten erbringt also in Gitterboxen mit gerin-
gem mittleren Bedeckungsgrad gro¨ßere Effekte als in Gitterboxen mit hohem mittleren Be-
deckungsgrad. Fu¨r die solarenergetisch interessanten Wu¨stenstationen sind daher zuverla¨ssige
Aerosoldaten zur Modellierung der Bestrahlungssta¨rken von großer Wichtigkeit. Zur Berech-
nung der Mittelwerte der Strahlungsflussdichten u¨ber lange Zeitra¨ume ist die NASA-GISS-
Klimatologie gut geeignet. Die systematischen Abweichungen der Ergebnisse von den Messun-
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gen wurde durch die Verwendung der AERONET-Daten aber nicht verringert. Im na¨chsten
Abschnitt wird daher untersucht, ob eine Erho¨hung der Auflo¨sung der Wolkendaten andere
Ergebnisse erbringt.
4.2.3 Erho¨hung der Auflo¨sung der Wolkendaten
Der Bedeckungsgrad des ISCCP-Datensatzes ist ein Mittelwert u¨ber die 280 km x 280 km
große Gitterbox. Kleinskalige Variationen der Bewo¨lkung werden nur dadurch erfasst, dass der
Wolkentyp fu¨r jedes Satellitenpixel der Gro¨ße 1-7 km berechnet und der Anteil der einzelnen
Wolkentypen am Gesamtbedeckungsgrad und ihre optische Dicke getrennt angegeben werden
(Kapitel 3.2.1). (Schillings et al. 2004a) haben basierend auf stu¨ndlichen Daten von Me-
teosat7 in einer ra¨umlichen Auflo¨sung von etwa 5 km x 5 km die Direktnormalstrahlung auf
der Erdoberfla¨che berechnet. Die Bestrahlungssta¨rke wurde aus der Multiplikation der Solar-
konstanten mit den Transmissionskoeffizienten fu¨r die Rayleighstreuung und die Absorption
der atmospha¨rischen Gase und des Aerosols bestimmt. Der verwendete Aerosol-Datensatz
war wie in dieser Arbeit die NASA-GISS-Aerosolklimatologie. Wolken wurden in Form eines
zusa¨tzlichen Transmissionsfaktors beru¨cksichtigt. Die Ho¨he der betrachteten Gebiete u¨ber
dem Meeresspiegel wurde in einer Auflo¨sung von 1 km x 1 km u¨bernommen. Die Ergebnisse
der Methode von (Schillings et al. 2004a) wurden mit Messungen von Bodenstationen in
Saudi Arabien verglichen. Fu¨r diese ergab sich eine mittlere systematische Abweichung von









Abbildung 4.16:Karte der Gitterboxen, fu¨r die die Direktstrahlung des ISIS-Datensatzes mit den Ergeb-
nissen von (Schillings et al. 2004a) verglichen wurde. In den Gitterboxen enthaltene Bodenstationen
sind durch Kreuze markiert.
Die Ergebnisse des ISIS-Datensatzes wurden mit Monatsmittelwerten der Direktnormalstrah-
lung von (Schillings et al. 2004a) fu¨r die Jahre 1999 und 2000 verglichen. 11 Boxen aus
dem Bereich des Meteosat-Sichtfeldes wurden fu¨r den Vergleich ausgewa¨hlt (Abbildung 4.16).
Kriterium fu¨r die Auswahl der Boxen war das zusa¨tzliche Vorhandensein einer Bodenstation,
so dass beide Methoden in einem zweiten Schritt mit Strahlungsmessungen verglichen wer-
den konnten. Fu¨r den Vergleich zwischen den beiden satellitenbasierten Datensa¨tzen wurden
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die 5 km-Pixel der Direktnormalstrahlung nach (Schillings et al. 2004a) innerhalb einer
ISIS-Gitterbox gemittelt.
Die Gitterboxmittelwerte nach (Schillings et al. 2004a) stimmen gut mit den ISIS-
Ergebnissen u¨berein (Abbildung 4.17). Die systematische Abweichung betra¨gt im Mittel u¨ber
alle Gitterboxen -0.6%, die mittlere statistische Abweichung liegt bei 8.4% (Tabelle 4.14). Fu¨r
den Korrelationskoeffizienten ergibt sich 0.93. Die Standardabweichung der Direktnormal-
strahlung fu¨r einzelne 5 km x 5 km Pixel vom Mittelwert u¨ber eine ISIS-Gitterbox schwankt
zwischen 6% und 19% und betra¨gt im Mittel 11% (Tabelle 4.14). Dies liegt in der Gro¨ßen-
ordnung der mittleren systematischen Abweichungen, die fu¨r die Messung einzelner Stationen


















DNI nach Schillings et al. (2004) [W/m2]
Abbildung 4.17: Vergleich der Monatsmittel der Direktnormalstrahlung nach (Schillings et al. 2004a)
mit ISIS. Die Daten in 5 km-Auflo¨sung wurden u¨ber das Gebiet einer ISIS-Gitterbox gemittelt.
Fu¨r den Vergleich mit gemessener Direktnormalstrahlung wurden die Ergebnisse von (Schil-
lings et al. 2004a) in der urspru¨nglichen 5 km x 5 km Auflo¨sung verwendet. Da das Mit-
telungsgebiet fu¨r diese deutlich kleiner ist als fu¨r eine ISIS-Gitterbox, sollten kleinere sy-
stematische Unterschiede im Vergleich mit Messungen auftreten. Im Mittel u¨ber alle Sta-
tionen ergibt sich auch eine etwas geringere systematische Abweichung als fu¨r die ISIS-
Direktnormalstrahlung (Tabelle 4.15). Fu¨r die einzelnen Stationen und Gitterboxen variieren
die Ergebnisse jedoch sehr stark. Fu¨r viele Bodenstationen ergibt sich durch die Verwendung
der Direktnormalstrahlung von (Schillings et al. 2004a) eine Verkleinerung der mittleren
systematischen Abweichungen. Der Vergleich mit den Messungen aus Lindenberg zeigt keine
Unterschiede zwischen den beiden satellitenbasierten Datensa¨tzen, an sieben Stationen liegt
die systematische Abweichung der Ergebnisse nach (Schillings et al. 2004a) u¨ber der des
ISIS-Datensatzes.
Fu¨r Stationen, an denen mindestens 12 Monate an Messungen innerhalb von 1999 und
2000 vorlagen, wurde der Korrelationskoeffizient fu¨r beide satellitenbasierten Datensa¨tzen
bestimmt. Der Jahresgang von Solar Village wird durch die Ergebnisse von (Schillings
et al. 2004a) nur sehr schlecht erfasst (Tabelle 4.15). Die Untersuchungen im vorhergehenden
Abschnitt haben jedoch gezeigt, dass fu¨r diese Station gemessene optische Dicken des Aerosols
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Tabelle 4.14: Mittlere Abweichungen der ISIS-Direktnormalstrahlung von den Mittelwerten u¨ber eine
280 km x 280 km Gitterbox aus Ergebnissen nach (Schillings et al. 2004a). Zusa¨tzlich ist die Stan-
dardabweichung der Direktnormalstrahlung fu¨r einzelne 5 km x 5 km Pixel vom Mittelwert u¨ber die
Gitterbox angegeben.
Gitterbox Nr. MB [%] RMSD [%] Stdabw. Pixel [%]
1535 10.4 11.1 8.9
1759 3.2 6.0 11.5
4563 -10.4 10.4 6.1
4578 -3.1 10.0 8.7
4834 -2.0 4.7 8.2
4959 -7.3 8.5 8.9
4960 -2.4 7.4 10.7
5417 -1.5 5.0 7.2
5528 5.0 6.3 17.1
5632 1.0 7.9 19.4
5829 0.5 14.9 14.9
Mittel -0.6 8.4 11.1
eine Verbesserung des Korrelationskoeffizienten bewirken. Die schlechte Korrelation ist daher
vermutlich wie auch bei den ISIS-Ergebnissen auf eine ungenaue Erfassung der tatsa¨chlichen
optischen Dicke des Aerosols in der NASA-GISS-Klimatologie zuru¨ckzufu¨hren. An der Station
Arad in Israel ergibt sich eine leichte Verbesserung des Korrelationskoeffizienten von 0.88 im
ISIS-Datensatz auf 0.96 in den Ergebnissen von (Schillings et al. 2004a). Fu¨r alle u¨brigen
Stationen unterscheiden sich die Korrelationskoeffizienten nur wenig (Tabelle 4.15).
Da nur 24 Monate der Daten von (Schillings et al. 2004a) vorliegen, ist es nicht mo¨glich,
die Abweichungen vom mittleren Jahresgang in den Daten zu bestimmen. Daher kann auch
kein jahresgangbereinigter Korrelationskoeffizient fu¨r diese bestimmt werden.
Die Verwendung von hochaufgelo¨sten Satellitendaten zur Bestimmung der Wolken in der Me-
thode nach (Schillings et al. 2004a) bringt keine generelle Verbesserung der systematischen
Abweichungen und der Korrelationskoeffizienten im Vergleich mit gemessener Direktnormal-
strahlung. Mehrere Faktoren ko¨nnen hierbei eine Rolle spielen. Zur Erstellung sowohl des
Datensatzes von (Schillings et al. 2004a) als auch des ISIS-Datensatzes wurde die NASA-
GISS-Aerosolklimatologie verwendet. Kleinskalige Variabilita¨t des Aerosols ist in keinen der
Ergebnissen enthalten. 12 der 16 betrachteten Stationen liegen in Wu¨stengebieten. Das be-
deutet einerseits, dass nach den Ergebnissen des vorherigen Abschnittes eine zuverla¨ssige
Abscha¨tzung der optischen Dicke des Aerosols zur Ableitung der Bestrahlungssta¨rke no¨tig
ist, da sehr ha¨ufig wolkenlose Bedingungen herrschen. Andererseits wirken sich Fehler in der
Bestimmung des Bedeckungsgrades sta¨rker auf die Ergebnisse aus als in Regionen, die oh-
nehin einen hohen Bedeckungsgrad haben (Kapitel 3.2.1). Fu¨r Payerne in der Schweiz und
Carpentras in Frankreich sind die systematischen Abweichungen der hochaufgelo¨sten Direkt-
normalstrahlung kleiner als die des ISIS-Datensatzes. Fu¨r Florianopolis in Brasilien sind sie
dagegen ho¨her. Dies ko¨nnte mit der Ku¨stenlage dieser Stadt zusammenha¨ngen, da die Me-
thode von (Schillings et al. 2004a) u¨ber Ozeanen nicht validiert wurde. Insgesamt lassen
die Ergebnisse kein abschließendes Urteil daru¨ber zu, ob die Direktnormalstrahlung einzelner
Station durch die Erho¨hung der Auflo¨sung der Wolkendaten besser modelliert werden kann
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Tabelle 4.15: Abweichungen der Direktnormalstrahlung nach (Schillings et al. 2004a) in 5 km-
Auflo¨sung und des ISIS-Datensatzes von Messungen.
Station Schillings ISIS
MB [%] r MB [%] r
De Aar -11.6 - -8.3 -
Florianopolis -11.6 - -5.8 -
Tamanrasset 0.5 - -9.2 -
Solar Village -9.1 0.30 -3.1 0.56
Eilat 12.2 0.94 3.5 0.93
Yotvata 6.1 0.89 -0.7 0.89
Tabouk 2.3 0.90 -5.3 0.94
Beersheba -12.0 0.91 -5.4 0.92
Besor Farm 1.2 0.94 -1.3 0.94
Sede Boqer -14.9 0.95 -18.4 0.95
Arad -6.6 0.96 -3.7 0.88
Hatzeva 12.2 - 17.3 -
Sedom 1.6 0.89 9.5 0.90
Carpentras 2.0 0.97 -5.1 0.95
Payerne -12.0 - -30.8 -
Lindenberg -25.9 0.98 -25.9 0.99
Mittel -4.1 0.88 -5.8 0.90
als mit den grob aufgelo¨sten Wolkendaten des ISCCP. Hierfu¨r sind weitere Studien mit einer
breiteren Basis an Stationen in unterschiedlichen Klimazonen und u¨ber la¨ngere Zeitra¨ume
no¨tig.
4.3 Zusammenfassung und Diskussion der Validierungs-
ergebnisse
Die systematischen Abweichungen zwischen den ISIS-Ergebnissen und Messungen von Bo-
denstationen betragen im Mittel u¨ber alle Stationen +3% in der Globalstrahlung und -3% in
der Direktnormalstrahlung. Fu¨r einzelne Stationen weichen die ISIS-Daten um bis zu ±20%
von gemessener Globalstrahlung und um bis zu 77% von gemessener Direktnormalstrahlung
ab. Hierfu¨r gibt es zwei Hauptursachen. Zum einen wird der Bedeckungsgrad in den ISCCP-
Daten sowohl u¨ber Land als auch u¨ber Wasser um etwa 10% u¨berscha¨tzt (vergleiche Kapitel
3.2.1, Rossow und Schiffer 1999). Besonders ausgepra¨gt ist diese U¨berscha¨tzung in Gebie-
ten, die unter einem hohen Satellitenzenitwinkel beobachtet werden (Kapitel 3.2.1,Wielicki
und Parker 1992). Daneben ist aber auch der Kontrast zwischen den Wolken und dem Bo-
den eine entscheidende Gro¨ße fu¨r die Zuverla¨ssigkeit der ISCCP-Wolkenerkennung. Bei hoher
Bodenalbedo ist dieser stark verringert, was zu einer Unterscha¨tzung des Bedeckungsgrades
fu¨hrt. Eine nachtra¨gliche Reduzierung des Bedeckungsgrades wu¨rde zu einer Erho¨hung der
abgeleiteten Direktnormalstrahlung fu¨hren (siehe Abbildung 3.15). Jedoch sind sowohl die
U¨berscha¨tzung des Bedeckungsgrades aufgrund der Satellitengeometrie als auch die Beein-
flussung der Wolkenerkennung durch die Bodenalbedo ra¨umlich stark variabel und heben sich
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teilweise auf. Eine systematische Korrektur des Bedeckungsgrades um einen festen Wert ist
daher nicht mo¨glich.
Die Direktnormalstrahlung wird hauptsa¨chlich durch den Bedeckungsgrad bestimmt (Kapitel
3.3.3). Ungenaue Daten u¨ber den Bedeckungsgrad fu¨hren daher zu entsprechend großen Ab-
weichungen gegenu¨ber Messungen. Die Globalstrahlung ha¨ngt hauptsa¨chlich vom mittleren
Zenitwinkel der Sonne ab und erst in zweiter Linie vom Bedeckungsgrad. Die Abweichungen
gegenu¨ber Messungen sind daher kleiner.
Der Einfluss des Aerosols auf die Ergebnisse ist eher gering. Zum einen wird der Mittelwert
der optischen Dicke des Aerosols fu¨r eine Gitterbox in der NASA-GISS-Klimatologie in den
meisten Fa¨llen gut erfasst, zum anderen sind die Auswirkungen von Fehlern in der optischen
Dicke des Aerosols klein im Vergleich zu Effekten, die Wolken vor allem auf die Direktnor-
malstrahlung haben.
Hohe Abweichungen gegenu¨ber Messungen treten u¨berwiegend in den fu¨r die Solarenergie
uninteressanten Polarregionen auf. Die Anwendbarkeit des Datensatzes zur Abscha¨tzung der
Bestrahlungssta¨rke an geplanten Standorten fu¨r Solarkraftwerke wird daher nicht geschma¨lert.
Die hohe Variabilita¨t der Direktnormalstrahlung innerhalb einer Gitterbox fu¨hrt dazu, dass
im Vergleich mit einzelnen Stationen eine große systematische Abweichung auftreten kann.
Anhand von Messungen der Strahlungsflussdichten, die an geplanten Standorten von Solar-
kraftwerken routinema¨ßig durchgefu¨hrt werden, kann diese jedoch bestimmt und die ISIS-
Zeitreihe entsprechend adaptiert werden (Geuder et al. 2004). Somit ist die Auswertung der
21-Jahres-Zeitreihe auch fu¨r einzelne Standorte mo¨glich. Die Abscha¨tzung der Variabilita¨t
wird durch eine systematische Abweichung nicht beeinflusst.
Die zweite Ursache fu¨r Abweichungen zwischen den ISIS-Ergebnissen und den Messungen von
Bodenstationen ist die unterschiedliche ra¨umliche Auflo¨sung der beiden Datensa¨tze. Wa¨hrend
die Station nur fu¨r einen kleinen Umkreis um den Messstandort repra¨sentativ ist, wurden zur
Erstellung des ISIS-Datensatzes die Parameter zur Berechnung des Strahlungstransfers u¨ber
eine 280 km x 280 km große Gitterbox gemittelt. Hierdurch gehen nicht die genauen Ei-
genschaften einer Station bezu¨glich Bewo¨lkung, Aerosol oder Topographie in die Strahlungs-
transferrechnungen ein. Wie stark sich die Mittelungseffekte auf die Ergebnisse der Vergleiche
auswirken, ha¨ngt davon ab, wie stark sich die Bedingungen an den Koordinaten einer Station
im Vergleich zum Gitterboxmittelwert unterscheiden.
Eine ungenaue Annahme der Ho¨he u¨ber dem Meeresspiegel fu¨hrt beispielsweise zu einer sy-
stematischen Abweichung, Unterschiede in der mittleren Bewo¨lkungssituation zwischen der
Station und der gesamten Gitterbox wirken sich dagegen u¨ber das Jahr variabel aus. Die
ra¨umliche Mittelung bei der Erstellung der ISCCP-Wolkendaten bewirkt in allen Gitterboxen
eine Gla¨ttung der Extremwerte, die in einzelnen Satellitenpixeln auftreten, und die Maxima
und Minima des Bedeckungsgrades sind weniger ausgepra¨gt. Die Amplitude des Jahresganges
ist daher auch in den ISIS-Ergebnissen flacher als in Messungen, und der Korrelationskoef-
fizient vor der Entfernung des Jahresganges betra¨gt fu¨r die Direktnormalstrahlung nur 0.83.
In der Globalstrahlung wird der Jahresgang hauptsa¨chlich durch den mittleren Zenitwinkel
der Sonne beeinflusst. Der Korrelationskoeffizient fu¨r die Globalstrahlung vor Bereinigung des
Jahresganges ist daher mit 0.96 sehr hoch. Da der Jahresgang des Zenitwinkels der Sonne fu¨r
diese Arbeit als konstant angenommen werden kann, sind die Abweichungen vom typischen
Jahresgang aber auch in der Globalstrahlung vor allem durch Vera¨nderungen im Bedeckungs-
grad bestimmt. Die jahresgangbereinigten Korrelationskoeffizienten sind daher in der Global-
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und der Direktnormalstrahlung mit 0.64 und 0.63 fast identisch. Die Unterschiede in der
ra¨umlichen Auflo¨sung zwischen dem ISIS-Datensatz und den Messungen von Bodenstationen
spielen also vor allem bei der Erfassung der Variabilita¨t der Strahlung eine große Rolle.
Kleinere systematische Abweichungen zwischen gemessenen Strahlungsflussdichten und Er-
gebnissen, die aus Strahlungstransferrechnungen gewonnen werden, ergeben sich aus der Art
der Messung von Bodenstationen. Pyrheliometer zur Messung der Direktnormalstrahlung
haben einen O¨ffnungswinkel von 5◦. Neben der Direktstrahlung, die ohne Wechselwirkung
mit der Atmospha¨re auf den Detektor trifft, wird daher auch ein Anteil an Diffusstrahlung
gemessen, der in Richtung des Detektors gestreut wird. Die Direktnormalstrahlung des ISIS-
Datensatzes ist dagegen der Anteil der Solarstrahlung, der bereits am Oberrand der Atmo-
spha¨re aus der direkten Richtung der Sonne kommt, und durch Streuung und Absorption in
der Atmospha¨re abgeschwa¨cht wurde. Zudem wird nur der Anteil der Bestrahlungssta¨rke von
der Sonnenscheibe selbst geza¨hlt, nicht aber ein Himmelsauschnitt um diese herum, wie dies
bei der Messung der Fall ist. Zur Bestimmung der Globalstrahlung wird sowohl bei Messun-
gen mit Pyranometern als auch bei der Berechnung anhand der Strahlungstransfergleichung
u¨ber den gesamten Halbraum integriert. Die systematischen Unterschiede zwischen Messung
und Modellrechnung sind daher kleiner als in der Direktnormalstrahlung. Gegenu¨ber den
Unsicherheiten, die sich in den ISIS-Ergebnissen aus den Unsicherheiten der verwendeten At-





In diesem Kapitel werden die ISIS-Ergebnisse vorgestellt und die Variabilita¨t der Global-
und Direktnormalstrahlung untersucht. Kapitel 5.1 zeigt die Mittelwerte der ISIS-Global-
und Direktnormalstrahlung. Maxima und Minima der globalen Verteilung werden identifi-
ziert und ihre geographische Lage und Absolutwerte diskutiert. In Kapitel 5.2 wird die Va-
riabilita¨t der Ergebnisse von Jahr zu Jahr untersucht und die Mindestla¨nge einer Messreihe
zur Bestimmung von repra¨sentativen Mittelwerten ermittelt. Der Einfluss von Vulkanaus-
bru¨chen auf die Bestrahlungssta¨rke auf der Erdoberfla¨che wird in Kapitel 5.3 untersucht.
Kapitel 5.4 bescha¨ftigt sich mit der langfristigen Variabilita¨t der Solarstrahlung. Der Einfluss
von großra¨umigen klimatischen Schwankungen wie der Nord-Atlantik-Oszillation und der El-
Nin˜o-Su¨dlichen-Oszillation auf die Strahlung wird abgescha¨tzt. Trends der 21-Jahres-Zeitreihe
werden ermittelt und diskutiert. Zum Abschluss wird die Globalstrahlung aus der ECMWF
Re-Analyse ERA40 und eines transienten Laufs des Klimamodells ECHAM4 mit den Ergeb-
nissen des ISIS-Datensatzes verglichen und die Eignung dieser Datensa¨tze zur Bestimmung
von Trends der Globalstrahlung diskutiert.
5.1 Mittelwerte der Solarstrahlung auf der Erdoberfla¨che
5.1.1 Mittelwerte der Globalstrahlung
Der Mittelwert der Globalstrahlung auf der Erdoberfla¨che wird hauptsa¨chlich durch den mitt-
leren Zenitwinkel der Sonne und damit die geographischen Breite der betrachteten Gitterbox
bestimmt (Abbildung 5.1, vergleiche Kapitel 2.5). Die gro¨ßten Bestrahlungssta¨rken werden in
tropischen und subtropischen Regionen erreicht, zu den Polen hin sinken die Werte kontinu-
ierlich ab. Abweichungen von der Breitenabha¨ngigkeit im Muster der Globalstrahlung werden
durch Wolken verursacht. So ist no¨rdlich des A¨quators anhand eines Streifens niedriger Be-
strahlungssta¨rke die innertropische Konvergenzzone zu erkennen. Diese ist durch Konvektions-
erscheinungen und starke Quellbewo¨lkung gekennzeichnet, die eine Abnahme der Strahlungs-
flussdichte auf der Erdoberfla¨che bewirkt. Die Position der innertropischen Konvergenzzone
vera¨ndert sich mit den Jahreszeiten. Sie folgt dem Zenitstand der Sonne, wobei die genaue
Lage zusa¨tzlich durch die Kontinente modifiziert wird, da sich die Luft u¨ber diesen sta¨rker
und schneller erwa¨rmt als u¨ber den Ozeanen. Da der Landanteil auf der Nordhalbkugel gro¨ßer


















Abbildung 5.1: Mittlere ja¨hrliche Globalstrahlung (1984-2004). Der globale Jahresmittelwert betra¨gt
186 W/m2. Das Maximum von 286 W/m2 liegt auf dem Gebiet des Sudan (o¨stliche Sahara), das
Minimum von 65 W/m2 vor der Ku¨ste von Spitzbergen im Nordatlantik.
des A¨quators. Durch das Aufsteigen der Luft in der innertropischen Konvergenzzone ku¨hlt
diese ab und sinkt im Bereich der Wendekreise wieder ab. Auf den Kontinenten haben sich
in diesen Regionen ausgedehnte Wu¨stengebiete gebildet, da sich in der trockenen Luft kaum
Wolken oder Niederschlag bilden. In den Mittelwerten der Globalstrahlung sind sie als helle
Bereiche no¨rdlich und su¨dlich des A¨quators zu erkennen. In der o¨stlichen Sahara wird das Ma-
ximum der Globalstrahlung von 286 W/m2 im Jahresmittel erreicht. In Su¨damerika hebt sich
besonders das Gebiet der Atakama-Wu¨ste von der Umgebung ab. Diese zeichnet sich durch
geringe Bewo¨lkung und sehr trockene Luft aus. Aufgrund der Ho¨henlage in den Anden ist
die atmospha¨rische Absorption gegenu¨ber dem Meeresspiegelniveau zusa¨tzlich verringert. Die
Globalstrahlung ist daher im Vergleich zum regionalen Mittel stark erho¨ht. In China weisen
dagegen große Regionen fu¨r die geographische Breite ungewo¨hnlich niedrige Einstrahlungs-
werte auf. Diese werden durch einen hohen Bedeckungsgrad und eine hohe Aerosolbelastung
in dieser Region verursacht (Abbildung 3.11). In Breiten von mehr als ±40◦ nimmt die Glo-
balstrahlung schnell ab. U¨ber den Ozeanen sind ausgedehnte Westwindzonen lokalisiert, die
ha¨ufig mit Tiefdruckgebieten und starker Bewo¨lkung verbunden sind. Die Globalstrahlung
erreicht daher in diesen Breiten die Minimalwerte von 65 W/m2 im Jahresmittel. In der Ark-
tis und Antarktis ist der Jahresmittelwert der Globalstrahlung aufgrund der Polarnacht im
Winter und des großen Zenitwinkels der Sonne im Sommer sehr niedrig. U¨ber der kontinen-
talen Antarktis herrschen allerdings extrem wolken- und wasserdampfarme Bedingungen. Die
Globalstrahlung steigt daher im Vergleich zum Su¨dpolarmeer wieder leicht an.













































































































































































































































Tabelle 5.1: Globale Mittel- und Maximalwerte der Globalstrahlung wa¨hrend der vier Jahreszeiten
(Mittelwerte u¨ber drei Monate) und im Jahresmittel.
Monate Mittel [W/m2] Max [W/m2] Region
Ma¨r / Apr / Mai 187 318 Atakama-Wu¨ste
Jun / Jul / Aug 176 370 Sahara
Sep / Okt / Nov 187 317 Sahara
Dez / Jan / Feb 191 336 Antarktis
Jahresmittel 186 286 Sahara
Abbildung 5.2 zeigt die Mittelwerte der Globalstrahlung fu¨r die vier Jahreszeiten als Mit-
telwert fu¨r jeweils drei Monate (siehe auch Tabelle 5.1). Im Sommer der Nordhalbkugel (Ju-
ni/Juli/August) werden in den no¨rdlichen Subtropen und insbesondere in der Sahara und dem
Mittelmeerraum die ho¨chsten Bestrahlungssta¨rken erreicht. Die Maximalwerte fu¨r diese Jah-
reszeit von 370 W/m2 ergeben sich in der o¨stlichen Sahara (Tabelle 5.1). Die innertropische
Konvergenzzone ist der Jahreszeit entsprechend nach Norden verlagert, was besonders u¨ber
den Kontinenten in tropischen Breiten an niedrigen Einstrahlungswerten zu erkennen ist. In
der Region Indien und dem Golf von Bengalen werden durch die starke Bewo¨lkung wa¨hrend
des Monsuns nur relativ niedrige Globalstrahlungswerte registriert. Auf der Su¨dhalbkugel der
Erde ist die Globalstrahlung durch die tiefstehende Sonne gegenu¨ber den Jahresmittelwerten
stark verringert. In der Antarktis herrscht wa¨hrend der Monate Juni/Juli/August Polarnacht.
Aufgrund der Ho¨henlage des antarktischen Plateaus und der sehr klaren Witterung werden im
Winter der Nordhalbkugel (Dezember/Januar/Februar) die Maximalwerte der Globalstrah-
lung von 336 W/m2 in der Antarktis gemessen. In den su¨dlichen Subtropen findet sich ein
breites Band hoher Bestrahlungssta¨rken, das nur auf den Kontinenten durch die niedrigeren
Werte aufgrund der nach Su¨den verlagerten innertropischen Konvergenzzone unterbrochen
wird. No¨rdlich des A¨quators nimmt die Globalstrahlung schnell ab und erreicht am Nordpol
aufgrund der Polarnacht das Minimum.
U¨ber das gesamte Jahr ergibt sich aus den ISIS-Ergebnissen ein globaler Mittel-
wert von 186 W/m2 (Tabelle 5.1). Die Mittelwerte fu¨r Ma¨rz/April/Mai und Septem-
ber/Oktober/November liegen in derselben Gro¨ßenordnung. Im Januar erreicht die Erde den
sonnena¨chsten Punkt ihrer Umlaufbahn um die Sonne, die solare Bestrahlungssta¨rke am Ober-
rand der Atmospha¨re ist daher um 3% ho¨her als im Sommer der Nordhalbkugel. Zudem ist
die Globalstrahlung wa¨hrend der Monate Juni/Juli/August in der Arktis aufgrund des ge-
genu¨ber den entsprechenden Monaten in der Antarktis ho¨heren Bedeckungsgrades und der
fehlenden Topographie niedriger als in der Antarktis. Im Sommer der Nordhalbkugel ist da-
her der globale Mittelwert kleiner als im Jahresmittel, im Sommer der Su¨dhalbkugel dagegen
gro¨ßer.
5.1.2 Mittelwerte der Direktnormalstrahlung
Auch die Direktnormalstrahlung ist vom mittleren Zenitwinkel der Sonne und damit der
geographischen Breite abha¨ngig (Abbildung 5.3). Auch bei Betrachtung der Normalkompo-
nente der Direktstrahlung nimmt der Weg durch die Atmospha¨re und somit die optische
Dicke derselben aufgrund des ansteigenden Zenitwinkels der Sonne vom A¨quator zu den Po-
len hin zu, die Strahlungsflussdichte, die den Erdboden als Direktnormalstrahlung erreicht,
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nimmt dagegen mit zunehmender geographischer Breite bereits ohne Beru¨cksichtigung des
Bedeckungsgrades ab (vergleiche Kapitel 2.5). Auch die Bildung von Wolken und damit der
Bedeckungsgrad ist von der mittleren Bestrahlungssta¨rke der Sonne und damit von der geo-
graphischen Breite abha¨ngig. Deutlichstes Beispiel hierfu¨r ist die Ausbildung der innertropi-
schen Konvergenzzone (siehe vorherigen Abschnitt). Die Direktnormalstrahlung wird sta¨rker
durch den Bedeckungsgrad beeinflusst als die Global strahlung (Kapitel 3.3.3). Der ra¨umliche
Korrelationskoeffizient der Mittelwerte der Direktnormalstrahlung mit den Mittelwerten des
Gesamtbedeckungsgrades (Abbildung 5.4) betra¨gt -0.94. In der Globalstrahlung erreicht der
Korrelationskoeffizient lediglich -0.67. Die ra¨umliche Variabilita¨t der Direktnormalstrahlung


















Abbildung 5.3: Mittlere ja¨hrliche Direktnormalstrahlung (1984-2004). Der globale Jahresmittelwert
betra¨gt 145 W/m2. Das Maximum von 376 W/m2 liegt in der Antarktis, das Minimum von 28 W/m2
im su¨dlichen Polarmeer.
Das Maximum der Direktnormalstrahlung von 376 W/m2 im Jahresmittel wird in der Antark-
tis erreicht. Diese Region wird zu einem spa¨teren Zeitpunkt noch einmal genauer betrachtet.
In den no¨rdlichen und su¨dlichen Westwindzonen ergeben sich aufgrund hoher Bedeckungs-
grade die niedrigsten Werte der Direktnormalstrahlung. Im su¨dlichen Polarmeer liegt das
globale Minimum der Direktnormalstrahlung von 28 W/m2. Die innertropische Konvergenz-
zone ist zwar anhand von niedrigen Direktnormalstrahlungswerten zu erkennen, sie hebt sich
jedoch nicht so klar ab wie in der Globalstrahlung. Dies ist bedingt durch den niedrigeren
Bedeckungsgrad u¨ber den Kontinenten im Vergleich zu den Ozeanen (Abbildung 5.4). Die
Direktnormalstrahlung steigt daher in den Subtropen u¨ber den Ozeanen weniger stark an
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als u¨ber den Kontinenten. Somit sind die Unterschiede zwischen der innertropischen Konver-
genzzone und den Subtropen in der Direktnormalstrahlung nicht so groß wie in der Global-
strahlung. Die Wu¨stengebiete sind in der Karte der Direktnormalstrahlung anhand der hohen
Werte der Bestrahlungssta¨rke zu erkennen (Abbildung 5.3). Vor allem in der Atakama-Wu¨ste
werden aufgrund der großen Ho¨he von bis zu 4000 m u¨ber dem Meeresspiegel und des ge-
ringen Bedeckungsgrades (Abbildung 5.4) ho¨here Direktnormalstrahlungswerte erreicht als in
den umgebenden Gitterboxen. In China ist dagegen wie in der Globalstrahlung ein lokales
Minimum zu erkennen (Abbildung 5.3). Hohe Aerosolbelastung und ein hoher Bedeckungs-
grad schwa¨chen den direkten Anteil der Solarstrahlung in dieser Region stark ab. In allen
Breiten sind Unterschiede zwischen den Bestrahlungssta¨rken u¨ber den Kontinenten und den
angrenzenden Ozeanen zu erkennen. Diese werden durch den oben beschriebenen Unterschied


















Abbildung 5.4: Mittlerer ISCCP-Gesamtbedeckungsgrad (1984-2004).
Im Bedeckungsgrad aus ISCCP treten im Indischen Ozean Strukturen auf, die durch die
Zusammensetzung des ISCCP-Datensatzes aus den Daten verschiedener Satelliten entstehen
(Abbildung 5.4). Bei ±55◦ zeigen sich im Atlantik Inhomogenita¨ten im Bedeckungsgrad in
Nord-Su¨d-Richtung, die durch den Wechsel von Daten der geostationa¨ren Satelliten zu Daten
der polar umlaufenden Satelliten verursacht werden (Kapitel 3.2.1). Aufgrund der starken
Abha¨ngigkeit der Direktnormalstrahlung vom Bedeckungsgrad sind diese Artefakte auch in
den Ergebnissen der ISIS-Direktnormalstrahlung enthalten (Abbildung 5.3).
In der Darstellung der Direktnormalstrahlung fu¨r die vier Jahreszeiten (Abbildung 5.5) ist eine
a¨hnliche Nord-Su¨d-Verlagerung der Maxima entsprechend des Sonnenstandes zu erkennen




























































































































































































































































wie in der Globalstrahlung. Das Maximum der Direktnormalstrahlung von 483 W/m2 in den
Monaten Juni/Juli/August ist in Gro¨nland zu finden (Tabelle 5.2). Das no¨rdliche Polarge-
biet insgesamt weist in den Sommermonaten ho¨here Direktnormalstrahlungswerte auf als die
Umgebung. Diese Region wird im na¨chsten Abschnitt noch einmal getrennt untersucht.
Im Bereich der Westwindzone fallen die Strahlungswerte durch die starke Bewo¨lkung u¨ber
den Ozeanen auf Werte weit unter 50 W/m2 ab. U¨ber den Kontinenten ist die Direktnor-
malstrahlung in hohen bis mittleren Breiten ho¨her als u¨ber den Ozeanen, da der Land-
Meer-Unterschied des Bedeckungsgrades zu dieser Jahreszeit besonders ausgepra¨gt ist. In den
Wu¨stenregionen addieren sich die Effekte von einem niedrigen Zenitwinkel der Sonne und
geringen Bedeckungsgraden zu lokalen Maxima der Direktnormalstrahlung. In Asien zeichnet
sich dagegen die Monsunbewo¨lkung durch ein Minimum der Direktnormalstrahlung ab. Die
innertropische Konvergenzzone bildet einen Streifen verringerter Strahlungswerte, die sowohl
nach Norden als auch nach Su¨den mit Ausnahme des Monsungebietes in Asien von ho¨heren
Direktnormalstrahlungswerten abgelo¨st werden.
Wa¨hrend der Monate Dezember/Januar/Februar ist die no¨rdliche Westwindzone durch sehr
starke Bewo¨lkung gekennzeichnet. Dementsprechend erreicht nur sehr wenig Direktnormal-
strahlung die Erdoberfla¨che (Abbildung 5.5). Die innertropische Konvergenzzone und die da-
mit einhergehenden niedrigen Werte der Direktnormalstrahlung sind der Jahreszeit entspre-
chend nach Su¨den verlagert. Lokale Maxima der Direktnormalstrahlung sind in den Wu¨sten
der Su¨dhemispha¨re zu erkennen, insbesondere in der Atakama-Wu¨ste in Su¨damerika. Die
Antarktis weist in diesen Monaten den globalen Maximalwert der Direktnormalstrahlung von
879 W/m2 auf (Tabelle 5.2). U¨ber das gesamte Jahr ergibt sich ein globaler Mittelwert von
145 W/m2.
Tabelle 5.2: Globale Mittel- und Maximalwerte der Direktnormalstrahlung wa¨hrend der vier Jahres-
zeiten (Mittelwerte u¨ber drei Monate) und im Jahresmittel.
Monate Mittel [W/m2] Max [W/m2] Region
Ma¨r / Apr / Mai 146 542 Antarktis
Jun / Jul / Aug 135 483 Gro¨nland
Sep / Okt / Nov 145 378 Gro¨nland
Dez / Jan / Feb 149 879 Antarktis
Jahresmittel 145 376 Antarktis
5.1.3 Diskussion der Mittelwerte der Global- und Direktnormalstrahlung
Zur Untersuchung der Absolutwerte der Global- und Direktnormalstrahlung wurden wieder-
holt Strahlungstransferrechnungen basierend auf den Wolkendaten einer Gitterbox im Nahen
Osten durchgefu¨hrt. Jeder Lauf enthielt im Vergleich zum vorherigen eine zusa¨tzliche at-
mospha¨rische Komponente oder Wechselwirkung, um deren Einfluss auf den Mittelwert der
Strahlungsflussdichte abzuscha¨tzen. So wurden sukzessive Ozonabsorption, atmospha¨rische
Absorption, Rayleighstreuung, Extinktion durch tropospha¨risches und stratospha¨risches Ae-
rosol und schließlich Wolken in die Strahlungstransferrechnungen einbezogen (Abbildung 5.6).
Die Globalstrahlung ist mit 370 W/m2 in dem gezeigten Beispiel am Oberrand der Atmo-
spha¨re etwa halb so groß wie die Direktnormalstrahlung mit 682 W/m2. Die gro¨ßte Abnahme
der Globalstrahlung entsteht durch die Einbeziehung von Absorptionsprozessen in der tieferen
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Atmospha¨re (Abbildung 5.6 links). Diese verringern die Jahresmittel der Globalstrahlung um
etwa 15%. Die Ozonabsorption wirkt sich lediglich auf den ultravioletten Teil des Spektrums
aus und vermindert die Bestrahlungssta¨rke um weniger als 5% (siehe auch Kapitel 3.3.3). Die
Extinktion durch Rayleighstreuung, Aerosol und Wolken wirkt sich in Abnahmen zwischen
5% und 7% auf die Globalstrahlung aus. Der Grund fu¨r die relativ geringen Effekte liegt
darin, dass durch Streuprozesse ein Teil der einfallenden Strahlungsenergie von der direkten
in die diffuse Komponente verlagert wird. Die Summe aus direkter und diffuser Strahlung,
die Globalstrahlung, a¨ndert sich daher nur wenig. Von der Globalstrahlung gelangen so in der



































Abbildung 5.6: Auswirkung atmospha¨rischer Komponenten auf die Mittelwerte von Globalstrahlung
(links) und Direktnormalstrahlung (rechts) fu¨r eine Gitterbox im Nahen Osten. Zur besseren Vergleich-
barkeit sind beide Graphiken mit derselben Skala dargestellt. Die Linienarten entsprechen in beiden
Schaubildern den atmospha¨rischen Komponenten, die in der Darstellung der Direktnormalstrahlung
angegeben sind.
In der Direktnormalstrahlung sind durch jede der betrachteten Atmospha¨renkomponenten
starke Abnahmen der Jahresmittel zu erkennen (Abbildung 5.6 rechts). Absorptions- und
Streuprozesse bewirken gleichermaßen eine Verminderung der Direktnormalstrahlung, da
nicht wie in der Globalstrahlung eine Kompensation durch erho¨hte Diffusstrahlung statt-
findet. Die prozentuale Abnahme der Direktnormalstrahlung durch Ozonabsorption betra¨gt
nur etwa 5%. Durch sonstige atmospha¨rische Absorption, Rayleighstreuung und aerosolbe-
dingte Extinktion wird die Direktnormalstrahlung zwischen 15% und 20% verringert. Die
Extinktion in Wolken vermindert die Direktnormalstrahlung im Jahresmittel um etwa 30%
gegenu¨ber einer wolkenfreien Atmospha¨re und hat damit den gro¨ßten Einfluss. Von der Di-
rektnormalstrahlung am Oberrand der Atmospha¨re erreicht nur etwa 1/3 die Erdoberfla¨che.
Der Mittelwert der Direktnormalstrahlung von 247 W/m2 liegt daher in der betrachteten
Gitterbox unter dem Mittelwert der Globalstrahlung von 257 W/m2.
Der globale Mittelwert der Globalstrahlung wird in der Literatur zwischen 171 W/m2
(Scho¨nwiese 2003) und 198 W/m2 (Houghton et al. 2001) angegeben. Der Mittelwert
der ISIS-Globalstrahlung von 186 W/m2 liegt innerhalb dieser Abscha¨tzungen. Die Lage
des globalen Maximums in der o¨stlichen Sahara wird durch verschiedene Quellen besta¨tigt
(Scho¨nwiese 2003, Weischet 1995). Die Absolutwerte des Maximums liegen dabei inner-
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halb von ±5% des ISIS-Maximums. Der globale Mittelwert Direktnormalstrahlung kann aus
der Globalstrahlung abgescha¨tzt werden (Kapitel 2.5). Aus dem obigen Intervall der Global-
strahlung ergibt sich fu¨r die Direktnormalstrahlung ein Bereich von 145 W/m2 bis 168 W/m2.
Der globale Mittelwert aus ISIS erreicht mit 145 W/m2 die Untergrenze dieses Intervalls.
Abbildung 5.7: Mittelwerte der Direktnormalstrahlung in der Antarktis (Dezember/Januar/Februar)
und Gro¨nland (Juni/Juli/August). Zu beachten sind die unterschiedlichen Skalen der Darstellung.
Abbildung 5.8: Mittlere topographische Ho¨he der Gitterboxen in den Polargebieten.
Zur genauen Betrachtung der Maxima der Direktnormalstrahlung in der Antarktis und auf
Gro¨nland wurden die Mittelwerte der jeweiligen Sommermonate noch einmal gesondert unter-
sucht (Abbildung 5.7). Der ISCCP-Bedeckungsgrad in der Antarktis betra¨gt im Mittel 42%
und ist damit weit unter dem globalen Durchschnitt von 65%. Auch u¨ber Gro¨nland werden
im Mittel in ISCCP weniger Wolken erkannt als in den angrenzenden Gitterboxen (Abbil-
dung 5.4). In verschiedenen Studien wird auf die Unterscha¨tzung des Bedeckungsgrades in
den ISCCP-Daten u¨ber Eis- und Schneegebieten hingewiesen (Rossow und Schiffer 1999,
Curry et al. 1996, Lubin und Harper 1996). Im Sommer werden etwa 10% niedrigere Be-
deckungsgrade registriert, als dies in Bodenbeobachtungen der Fall ist. Aufgrund der hohen
Abha¨ngigkeit der Direktnormalstrahlung vom Bedeckungsgrad fu¨hrt dies zu U¨berscha¨tzun-
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gen der Direktnormalstrahlung u¨ber Gebieten mit Schnee- oder Eisbedeckung von u¨ber 100
W/m2 (Kapitel 4.1.1). Wu¨rden die Maxima u¨ber Gro¨nland und der Antarktis aber allein durch
die beeintra¨chtigte ISCCP-Wolkenerkennung verursacht, dann mu¨sste beispielsweise auch das
sta¨ndig schneebedeckte Gebiet um den Nordpol außergewo¨hnlich hohe Bestrahlungssta¨rken
aufweisen. Diese sind zwar ho¨her als die Bestrahlungssta¨rken in den angrenzenden Gitterbo-
xen (Abbildung 5.7 rechts), erreichen aber nicht die Maximalwerte u¨ber Gro¨nland. Dagegen
zeichnen sich sowohl die Antarktis als auch Gro¨nland durch eine große topographische Ho¨he
von u¨ber 2500 m aus (Abbildung 5.8), deren Maxima in einem klaren Zusammenhang mit den
Maxima der Bestrahlungssta¨rke stehen (Abbildungen 5.7 und 5.8). Die Topographie spielt also
offenbar eine entscheidende Rolle fu¨r das Erreichen der maximalen Bestrahlungssta¨rken. Ne-
ben der geringeren atmospha¨rischen Absorption im Vergleich zum Meeresspiegelniveau wird
auch die Wolkenbildung und die Bewegungsrichtung der Wolken von der Topographie beein-
flusst, so dass u¨ber der Antarktis und Gro¨nland nur geringe Bedeckungsgrade entstehen. Aus
der Kombination von geringer atmospha¨rischer Absorption, niedrigem Bedeckungsgrad und
der langen Tagesdauer im polaren Sommer ergeben sich die hohen Bestrahlungssta¨rken in
den ISIS-Ergebnissen. Auch gemessene Direktnormalstrahlung am Su¨dpol erreicht im Som-
mer Monatsmittelwerte bis zu 850 W/m2. Die Lage des globalen Maximums in der Antarktis
wird daher durch Messungen der Direktnormalstrahlung besta¨tigt.
Die Mittelwerte der Global- und Direktnormalstrahlung werden in der Solarenergie dazu ver-
wendet, den Energieertrag an mo¨glichen Standorten von Solarkraftwerken abzuscha¨tzen und
untereinander zu vergleichen. Anhand der Ergebnisse des ISIS-Datensatzes ko¨nnen die vielver-
sprechendsten Regionen eingegrenzt und genauer untersucht werden. Außer einer mo¨glichst
hohen Bestrahlungssta¨rke spielen bei der Auswahl eines Standortes auch die Anbindung an
die Infrastruktur, Transportwege der erzeugten Energie zum Verbraucher sowie die Verfu¨gbar-
keit der beno¨tigten Fla¨che eine Rolle. Ein Solarkraftwerk in der Antarktis ist daher nicht
realisierbar. Interessanter sind dagegen Wu¨stengebiete, die u¨ber das ganze Jahr hohe Be-
strahlungssta¨rken der Solarstrahlung erhalten. Auf diese ist das Hauptinteresse beim Bau
insbesondere von solarthermischen Solarkraftwerken gerichtet.
5.2 Interannuale Variabilita¨t der Solarstrahlung
Neben einem hohen Mittelwert der Bestrahlungssta¨rke ist auch eine mo¨glichst konstante
Strahlungsflussdichte von Jahr zu Jahr fu¨r die Anwendung in der Solarenergie von großer Be-
deutung, um eine konstante und vorhersehbare Stromproduktion zu gewa¨hrleisten. In diesem
Kapitel wird daher untersucht, wie stark die Bestrahlungssta¨rke der Global- und Direktnor-
malstrahlung von Jahr zu Jahr variiert.
Die meisten atmospha¨rischen Komponenten und Wechselwirkungen haben entweder zu ge-
ringen Einfluss auf die breitbandige Bestrahlungssta¨rke, um starke Vera¨nderungen in den
Jahresmittelwerten zu verursachen, oder sie variieren nur sehr wenig oder sehr langsam mit
der Zeit. Schwankungen der Global- und Direktnormalstrahlung auf der Erdoberfla¨che wer-
den daher im wesentlichen durch Variationen des Bedeckungsgrades und der optischen Dicke
des Aerosols verursacht (vergleiche Kapitel 3.3.3 und Abbildung 5.6). Die optische Dicke des
tropospha¨rischen Aerosols in dieser Arbeit aus der NASA-GISS-Klimatologie ist u¨ber alle
Jahre konstant und verursacht daher keine Vera¨nderungen der Bestrahlungssta¨rke in den
Ergebnissen. Aerosolpartikel aus hochreichenden Vulkanausbru¨chen haben eine Lebensdau-
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er von mehreren Monaten bis Jahren und beeinflussen vor allem die Bestrahlungssta¨rke der
Direktnormalstrahlung auf globalem Maßstab. Die Auswirkungen solcher Eruptionen werden
aufgrund ihrer Seltenheit jedoch als Extremereignisse angesehen. Zur Bestimmung der mittle-
ren interannualen Variabilita¨t wurden daher die Ergebnisse des ISIS-Datensatzes verwendet,
in denen die Variabilita¨t des stratospha¨rischen Aerosols nicht beru¨cksichtigt wurde. Eine Un-
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Abbildung 5.9: Zeitreihen der Globalstrahlung (links) und der Direktnormalstrahlung (rechts) exem-
plarisch fu¨r Gebiete mit sehr hoher (Pazifik) und sehr niedriger interannualer Variabilita¨t (Sahara).
Die Zeitreihen wurden ohne Beru¨cksichtigung des vulkanischen Aerosols erstellt.
Zur Bestimmung der mittleren interannualen Variabilita¨t einer Gitterbox wurde u¨ber die Dif-
ferenzen zwischen aufeinander folgenden Jahren der gesamten 21-ja¨hrigen Zeitreihe gemittelt.
Der maximale Unterschied zwischen den Mittelwerten aufeinander folgender Jahre betra¨gt in
der Zeitreihe fu¨r Gitterbox Nr. 3221, die in einer Region sehr großer interannualer Variabilita¨t
liegt, 43 W/m2 in der Globalstrahlung und bis zu 108 W/m2 in der Direktnormalstrahlung
(Abbildung 5.9). Im Mittel u¨ber die betrachteten 21 Jahre weicht der Jahresmittelwert der
Globalstrahlung um 22 W/m2 (11%) und der der Direktnormalstrahlung um 55 W/m2 (26%)
von dem des vorherigen Jahres ab (Tabelle 5.3). Die Gitterbox in diesem Beispiel liegt in einer
Region des westlichen Pazifiks, die von den Auswirkungen der ENSO betroffen ist (Kapitel
2.6). Die damit einhergehende Vera¨nderung des Bedeckungsgrades ko¨nnte die Ursache fu¨r die
hohe Variabilita¨t der Solarstrahlung auf der Erdoberfla¨che sein. Der Einfluss der ENSO auf
die Solarstrahlung wird in einem spa¨teren Abschnitt untersucht.
Maximale Unterschiede zwischen den Jahresmittelwerten aufeinanderfolgender Jahre betragen
in einer Region geringer interannualer Variabilita¨t wie der Sahara (Gitterbox 4563, Abbildung
Tabelle 5.3: Mittlere, maximale und minimale Variabilita¨t der Global- und Direktnormalstrahlung
zwischen aufeinanderfolgenden Jahren. Die Angaben sind Mittelwerte u¨ber die gesamte 21-ja¨hrige
Zeitreihe.
Mittelwert Maximum Minimum
[W/m2] [%] [W/m2] [%] [W/m2] [%]
Globalstrahlung 5.6 3.3 22.2 11.4 1.4 0.7
Direktnormal-
strahlung
12.3 6.9 55.0 25.7 2.9 2.0
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5.9) 18 W/m2 in der Globalstrahlung und 43 W/m2 in der Direktnormalstrahlung. Im Mittel
u¨ber 21 Jahre bleibt die Globalstrahlung mit einer interannualen Variabilita¨t von 1 W/m2
(1%) nahezu konstant. Auch die Direktnormalstrahlung zeigt mit 3 W/m2 (2%) nur wenig
Schwankungen von Jahr zu Jahr (Tabelle 5.3). Im globalen Mittel u¨ber alle Gitterboxen sind
in der Globalstrahlung Schwankungen von 3.3% von einem Jahr zum na¨chsten zu erwarten.































































Abbildung 5.10: Abweichung des Mittelwertes der Globalstrahlung (oben) und Direktnormalstrahlung
(unten) vom langja¨hrigen Mittelwert bei Mittelung u¨ber ku¨rzere Zeitra¨ume. Der globale Mittelwert
ist als Balken dargestellt, die maximalen Abweichungen als Kurven.
In der Planungsphase von Solarkraftwerken werden Strahlungsmessungen an den Standorten
der engeren Wahl durchgefu¨hrt. Diese Messungen umfassen meist nur wenige Jahre. Es stellt
sich daher die Frage, wie repra¨sentativ die Messwerte fu¨r den Mittelwert u¨ber einen langen
Zeitraum sind. Anhand des ISIS-Datensatzes wurde daher die Abweichung von den Mittelwer-
ten u¨ber einige wenige Jahre vom langja¨hrigen Mittelwert u¨ber 21 Jahre bestimmt. Hieraus
wiederum kann die Mindestla¨nge einer Messreihe bestimmt werden, die eingehalten werden
muss, um innerhalb einer vorgegebenen Abweichung vom langja¨hrigen Mittelwert zu bleiben.
Die ISIS-Ergebnisse sind aufgrund der Mittelung u¨ber die 280 km x 280 km große Gitter-
box nicht gleichwertig zu einer Messung fu¨r einen einzelnen Standort. Die Variabilita¨t der
Bestrahlungssta¨rke ist in Messungen von Bodenstationen gro¨ßer (Kapitel 4). Der minimale
Messzeitraum, der aus den ISIS-Ergebnissen abgeleitet wird, kann aber als Untergrenze fu¨r
die Mindestla¨nge der Messung an einer Bodenstation gewertet werden.
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Im Mittel u¨ber alle ISIS-Gitterboxen liegen die Messwerte der Globalstrahlung schon bei
Messung von nur einem Jahr bereits im Bereich von ±10% des langja¨hrigen Mittelwertes
(Abbildung 5.10 oben). Um Messwerte im Bereich von ±5% des langja¨hrigen Mittels zu
erhalten, muss mindestens 3 Jahre gemessen werden. Maximale Abweichungen eines einzelnen
Jahres vom langja¨hrigen Mittelwert ko¨nnen zwar bis zu 50% betragen, diese werden jedoch
ausschließlich im westlichen Pazifik und den Polargebieten registriert.
In der Direktnormalstrahlung sind die Abweichungen vom langja¨hrigen Mittelwert bei Mes-
sungen einzelner Jahre deutlich ho¨her (Abbildung 5.10 unten). Dies begru¨ndet sich in der
ho¨heren interannualen Variabilita¨t der Direktnormalstrahlung. Im globalen Mittel weicht die
Messung von nur einem Jahr um ±23% vom langja¨hrigen Mittelwert ab. Um Messwerte im
Bereich von ±5% des langja¨hrigen Mittels zu erhalten, muss mindestens 12 Jahre gemessen
werden. Auch die maximalen Abweichungen vom langja¨hrigen Mittel sind in der Direktnor-
malstrahlung ho¨her als in der Globalstrahlung. So werden in den Polarregionen in einzelnen
Jahren Direktnormalstrahlungswerte registriert, die um bis zu 80% vom langja¨hrigen Mittel
abweichen.
Fu¨r die Solarenergie sind Standorte von Interesse, die eine mo¨glichst gleichbleibende Bestrah-
lungssta¨rke aufweisen, um dementsprechend gleichbleibende und planbare Ertra¨ge zu erzielen.
Die Polarregionen sind daher auch unter diesem Aspekt uninteressant, wa¨hrend die Wu¨sten-
gebiete ideale Bedingungen liefern. Die hohe Variabilita¨t der Direktnormalstrahlung macht
jedoch deutlich, dass derzeit nur Satellitendaten Zeitreihen in einer La¨nge bereitstellen, die
beno¨tigt wird, um den langja¨hrigen Mittelwert zuverla¨ssig abzuscha¨tzen.
5.3 Einfluss von hochreichenden Vulkanausbru¨chen auf die
Solarstrahlung
Hochreichende Vulkanausbru¨che transportieren Aerosol bis in die Stratospha¨re (Kapitel 2.4).
Die Verweildauer dieser Aerosole betra¨gt mehrere Monate bis Jahre, so dass die Auswirkun-
gen eines hochreichenden Vulkanausbruchs auch in Monats- und Jahresmitteln der Global-
und Direktnormalstrahlung erkennbar sind. Der Ausbruch des Pinatubo fand im Juni 1991
statt und fa¨llt damit in den in dieser Arbeit untersuchten Zeitraum. Zur Abscha¨tzung des
Einflusses von stratospha¨rischem Aerosol auf die Global- und Direktnormalstrahlung wurden
die ISIS-Ergebnisse aus Strahlungstransferrechnungen mit und ohne Einbeziehung desselben
verglichen. Die Ergebnisse solcher Betrachtungen werden beispielsweise zur Risikoanalyse vor
dem Bau eines Solarkraftwerkes beno¨tigt, um den Ertragsverlust unter extremen atmospha¨ri-
schen Bedingungen abzuscha¨tzen.
Die Kurven der Ergebnisse aus den Strahlungstransferrechnungen mit und ohne stratospha¨ri-
schem Aerosol fu¨r die Globalstrahlung liegen sehr dicht zusammen (Abbildung 5.11). Selbst
zu Zeiten der ho¨chsten Aerosolbelastung nach dem Ausbruch des Pinatubo (Abbildung 5.11
schwarze Kurve) liegen die Unterschiede zwischen den Kurven bei maximal 2%. Die Direkt-
normalstrahlung (Abbildung 5.12, die Skalierung der Achsen ist identisch mit Abbildung 5.11)
bricht dagegen nach dem Ausbruch des Pinatubo deutlich ein. Fu¨r die Gitterbox in Australien
liegen die Ergebnisse fu¨r das am sta¨rksten belastete Jahr 1992 mit Vulkanaerosolen um 12%
unter denen einer unbelasteten Atmospha¨re, die Ergebnisse fu¨r den Nahen Osten unterschei-
den sich um 14%.

























































































Abbildung 5.11: Jahresmittel der Globalstrahlung im Nahen Osten (Gitterbox Nr. 4834, links) und in
Australien (Gitterbox Nr. 1954, rechts). Aufgetragen sind die Ergebnisse der Strahlungstransferrech-
nungen mit (rot) und ohne (blau) Beru¨cksichtigung des stratospha¨rischen Aerosols sowie die optische

























































































Abbildung 5.12: Jahresmittel der Direktnormalstrahlung im Nahen Osten (Gitterbox Nr. 4834, links)
und Australien (Gitterbox Nr. 1954, rechts). Die Farben der Kurven entsprechen Abbildung 5.11.
Im Gegensatz zur Globalstrahlung unterscheiden sich die Ergebnisse der beiden Modellla¨ufe deutlich
voneinander.
Im Mittel u¨ber alle Gitterboxen ist die Globalstrahlung aus Strahlungstransferrechnungen
mit stratospha¨rischem Aerosol im Jahr 1992 um 3% niedriger als die Ergebnisse ohne stra-
tospha¨rischem Aerosol (Tabelle 5.4). Die Monatsmittelwerte des am sta¨rksten betroffenen
Monats unterscheiden sich im Mittel u¨ber alle Gitterboxen um 5% von den Ergebnissen ohne
Einbeziehung des vulkanischen Aerosols. Die maximale Abnahme der Globalstrahlung wurde
in den Polargebieten gefunden. Monatsmittelwerte der beiden Strahlungstransferla¨ufe unter-
scheiden sich hier um bis zu 12%. Auf die Jahresmittelwerte wirkt sich der Ausbruch des
Pinatubo mit einer maximalen Abnahme der Globalstrahlung von 5% aus.
Jahresmittelwerte der Direktnormalstrahlung sind nach dem Ausbruch des Pinatubo im Mit-
tel um 19% niedriger als in den Ergebnissen ohne die Hinzunahme des stratospha¨rischen
Tabelle 5.4: Durchschnittliche und maximale Abnahme der Global- und Direktnormalstrahlung durch
vulkanisches Aerosol aus dem Ausbruch des Pinatubo.
Globalstrahlung Direktnormalstrahlung
Mittel [%] Max [%] Mittel [%] Max [%]
Monatsmittel -5 -12 -33 -81

















Abbildung 5.13: Globale Anomalie der Globalstrahlung: Der Ausbruch des Pinatubo im Juni 1991
wirkt sich nur wenig auf die globalen Mittelwerte aus.
Aerosols (Tabelle 5.4). Auch in den Monatsmittelwerten ergeben sich durch die zusa¨tzliche
optische Dicke des Aerosols im Mittel u¨ber alle Gitterboxen Einbußen von 33%. Die maxima-
len Unterschiede zwischen den Ergebnissen mit und ohne stratospha¨rischem Aerosol werden
auch in der Direktnormalstrahlung in Polargebieten registriert. Die Jahresmittelwerte liegen
im Extremfall um 36% unter den Ergebnissen der unbelasteten Atmospha¨re. In einzelnen
Monaten wird die Direktnormalstrahlung um bis zu 81% reduziert (Tabelle 5.4).
Nach dem Ausbruch des Pinatubo im Juni 1991 breitete sich das Aerosol in der gesamten
Atmospha¨re aus (Kapitel 2.4). Der Einfluss der Vulkaneruption auf die Solarstrahlung kann
daher auch in den globalen Mittelwerten gefunden werden. In den Abbildungen 5.13 und 5.14
sind die globalen Anomalien der Global- und Direktnormalstrahlung dargestellt. Zur Ermitt-





















Abbildung 5.14: Anomalie der Direktnormalstrahlung: Nach dem Ausbruch des Pinatubo sind die glo-
balen Mittelwerte um bis zu 25% niedriger als im Durchschnitt u¨ber alle Jahre. Zu beachten ist die
unterschiedliche Skala im Vergleich zur Globalstrahlung in Abbildung 5.13. Der Anstieg der Direkt-
normalstrahlung zwischen 1983 und 2004 wird in Kapitel 5.4 behandelt.
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Werten gebildet. Die Zeitreihe der Anomalien einer Gitterbox ergibt sich aus der Abwei-
chung jedes Monats vom entsprechenden Mittelwert. Die globale Anomalie wurde durch die
abschließende Mittelung u¨ber alle Gitterboxen erstellt.
Die Globalstrahlung weicht nach dem Ausbruch des Pinatubo um maximal 3% vom Mit-
telwert ab. Die Direktnormalstrahlung wird dagegen global um bis zu 25% reduziert. Die
Minimalwerte der Bestrahlungssta¨rke werden im Fru¨hjahr 1992 erreicht. Erst gegen Ende
1993 erreicht die globale Anomalie der Direktnormalstrahlung wieder Werte innerhalb von
±5% des langja¨hrigen Mittelwertes.
Die Einfachstreualbedo von vulkanischem Aerosol ist anna¨hernd 1 (Robock 2000). Stra-
tospha¨risches Aerosol wirkt also fast ausschließlich durch Streuung auf die einfallende Solar-
strahlung. Der direkte Anteil der Bestrahlungssta¨rke wird hierdurch stark verringert, wa¨hrend
der diffuse Anteil ansteigt. In der Globalstrahlung kompensieren sich die Effekte, so dass sich
die Jahresmittelwerte nur wenig vera¨ndern. Auch in Messungen wurden aus diesem Grund nur
geringe Abnahmen von lediglich 5% nach dem Ausbruch des Pinatubo registriert (Dutton
undChristy 1992,Molineaux und Ineichen 1996). Die Abnahme der Monatsmittel der Di-
rektnormalstrahlung um -35% liegt u¨ber den auf der Nordhalbkugel gemessenen Ru¨ckga¨ngen
von 15%-20% (Michalsky et al. 1994,Olmo et al. 1999). Mo¨gliche Ursachen fu¨r die sta¨rkeren
Abnahmen im ISIS-Datensatz sind zum einen die Einbeziehung der Polarregionen in die Mitte-
lung und zum anderen die mo¨gliche Fehlinterpretation von vulkanischem Aerosol als Wolke im
ISCCP-Wolkenalgorithmus. In den Polarregionen ist der Weg der Strahlung durch die Atmo-
spha¨re la¨nger als in niedrigen Breiten, Vera¨nderungen der Extinktion der Atmospha¨re haben
daher an den Polen gro¨ßere Auswirkungen. Folglich erreichen die Unterschiede zwischen den
Ergebnissen des ISIS-Datensatzes aus den La¨ufen mit und ohne stratospha¨rischem Aerosol
hier die Extremwerte. U¨ber Wasseroberfla¨chen wird Aerosol im ISCCP-Wolkenalgorithmus
als Wolke interpretiert (siehe auch Kapitel 5.4.2). Dies fu¨hrt dazu, dass die optische Dicke
des Aerosols in den Wolkeneigenschaften des ISCCP-Datensatzes teilweise bereits enthalten
ist. Durch die Einbeziehung des Datensatzes von (Sato et al. 1993) wird diese noch ein-
mal beru¨cksichtigt, so dass die Vera¨nderung der optischen Dicke der Atmospha¨re nach den
Ausbru¨chen des El Chichon und des Pinatubo u¨ber den Ozeanen u¨berscha¨tzt wird.
Die Ergebnisse des ISIS-Datensatzes machen deutlich, wie stark die Auswirkungen eines hoch-
reichenden Vulkanausbruchs auf Solarkraftwerke sein ko¨nnen. Photovoltaische Anlagen, die
auf Globalstrahlung basieren, sind nur wenig betroffen. Bei solarthermischen Kraftwerken,
die Direktnormalstrahlung beno¨tigen, muss dagegen mit starken Einbußen gerechnet werden.
In einzelnen Monaten kann der Ru¨ckgang der Direktnormalstrahlung so groß sein, dass der
Schwellwert, der zum Betrieb eines Kraftwerks no¨tig ist, nicht mehr erreicht bzw. die Ef-
fizienz des Kraftwerks reduziert wird. Die Bestrahlungssta¨rke liegt erst nach zwei bis drei
Jahren wieder auf dem Niveau von vor dem Vulkanausbruch. Ein solch dauerhafter Ru¨ckgang
des Ertrages muss daher in Risikoanalysen vor dem Bau eines solarthermischen Kraftwerkes
einbezogen werden.
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5.4 Langfristige Variabilita¨t der Solarstrahlung
5.4.1 Trends der Solarstrahlung
Solarkraftwerke sind fu¨r eine Betriebsdauer von mehreren Jahrzehnten ausgelegt. Abnahmen
der solaren Bestrahlungssta¨rke innerhalb dieses Zeitraums, wie sie durch die Studien des glo-
bal dimming belegt sind, bedeuten langfristige Ru¨ckga¨nge des Ertrages. In diesem Abschnitt
werden daher die Trends in der ISIS-Global- und Direktnormalstrahlung untersucht. Dazu
wurden die Regressionsgeraden der Zeitreihen berechnet und die Signifikanz der Trends an-
hand eines Student’schen t-Tests ermittelt (Anhang A4).
Trends der Globalstrahlung
In weiten Teilen der Erde vera¨ndert sich die Globalstrahlung des ISIS-Datensatzes zwischen
1984 und 2004 nur sehr wenig. Im globalen Mittel ergibt sich ein leichter Anstieg von +0.05
W/m2 pro Jahr (0.0%). Fu¨r 28% der Gitterboxen ist der Trend zu 95% signifikant (Abbildung
5.15). Eine Betrachtung der einzelnen Jahreszeiten zeigt, dass vor allem wa¨hrend der Monate
Juni/Juli/August imMittel ein leichter Anstieg der Globalstrahlung um 0.5% pro Jahr auftritt
(Tabelle 5.5). Wa¨hrend der u¨brigen Jahreszeiten ist dagegen im globalen Mittel nahezu keine























Abbildung 5.15: Signifikante Trends der Globalstrahlung zwischen 1984 und 2004. Der maximale An-
stieg von 0.7% pro Jahr ergibt sich im Nordatlantik vor der Su¨dspitze Gro¨nlands, die gro¨ßte Abnahme
von -1.6% pro Jahr wird fu¨r Gitterboxen im Su¨dpolarmeer errechnet.
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Tabelle 5.5: Globale Mittel- und Extremwerte der Trends in der Globalstrahlung.
Monate Mittel [%/Jahr] Min [%/Jahr] Max [%/Jahr]
Ma¨r / Apr / Mai +0.03 -1.55 +1.26
Jun / Jul / Aug +0.46 -2.28 +3.07
Sep / Okt / Nov +0.03 -1.70 +2.86
Dez / Jan / Feb +0.04 -1.25 +1.87
Gesamt 0.00 -1.56 +0.74
Auffa¨llig ist ein streifiges Muster starker negativer Trends im su¨dlichen Polarmeer. Die betrof-
fene Region liegt su¨dlich von 55◦S. Der ISCCP-Datensatz wurde su¨dlich dieses Breitengrades
aus Beobachtungen der polar umlaufenden NOAA-Satelliten erstellt. No¨rdlich von 55◦S wur-
den in ISCCP Daten geostationa¨rer Satelliten verwendet (Kapitel 3.2.1). Dort ist das Muster
nicht mehr zu erkennen. Die Verteilung der Trends in dieser Region stimmt außerdem mit
dem Muster u¨berein, das sich ergibt, wenn die Ha¨ufigkeit der Satellitenbeobachtungen jeder
Gitterbox aufgetragen werden (Stackhouse und Pinker 2006). Es ist daher anzunehmen,
dass die starken negativen Trends dieser Region Artefakte sind.
Bei 40◦W ist eine Linie zu erkennen, an der sich die Trends benachbarter Gitterboxen stark
unterscheiden bzw. signifikant werden. O¨stlich dieses La¨ngengrades wurden bei der Erstellung
des ISCCP-Datensatzes Daten der Meteosat-Satelliten verwendet, westlich dagegen Daten der
GOES-Satelliten. Der sprunghafte Anstieg der Trends von Ost nach West in ho¨heren Breiten
ist daher vermutlich ebenfalls ein Artefakt aufgrund der Kombination der Daten mehrerer
Satelliten.
Trends der Direktnormalstrahlung
In der Direktnormalstrahlung ergibt sich im globalen Mittel u¨ber die 21 Jahre von 1984 bis
2004 ein Anstieg von +0.98 W/m2 pro Jahr (+0.6%) (vergleiche Abbildung 5.14). In 55% der
Gitterboxen ist der Trend zu 95% signifikant nach einem Student’schen t-Test (Abbildung
5.16). In den meisten Gitterboxen nahm die Direktnormalstrahlung innerhalb des untersuch-
ten Zeitraums zu. Das Maximum von +2.8% pro Jahr wird fu¨r Gitterboxen im Nordatlantik
registriert. Abnehmende Direktnormalstrahlung findet sich außer im su¨dlichen Polarmeer und
dem Indischen Ozean nur vereinzelt in den ISIS-Ergebnissen.
Tabelle 5.6: Globale Mittel- und Extremwerte der Trends in der Direktnormalstrahlung.
Monate Mittel [%/Jahr] Min [%/Jahr] Max [%/Jahr]
Ma¨r / Apr / Mai 0.76 -3.23 +4.85
Jun / Jul / Aug 1.29 -6.62 +9.87
Sep / Okt / Nov 0.74 -2.34 +3.25
Dez / Jan / Feb 0.78 -3.68 +7.68
Gesamt 0.63 -3.37 +2.79
In der Betrachtung einzelner Jahreszeiten ergeben sich die sta¨rksten Trends der Direktnormal-
strahlung in den Monaten Juni/Juli/August (Tabelle 5.6). Wa¨hrend dieser Monate werden
maximale Trends von bis zu 10% pro Jahr errechnet. Fu¨r die meisten Regionen der Erde
























Abbildung 5.16: Signifikante Trends der Direktnormalstrahlung zwischen 1984 und 2004. Der maximale
Anstieg von +2.8% pro Jahr ergibt sich im Nordatlantik, die gro¨ßte Abnahme von -3.4% pro Jahr wird
fu¨r Gitterboxen im su¨dlichen Indischen Ozean errechnet.
Auffa¨llig ist das Gesamtmuster der Trends (Abbildung 5.16). Die Sichtfelder der einzelnen
Satelliten sind deutlich zu erkennen (vgl. Abbildung 3.4). Bei benachbarten Gitterboxen im
Indischen Ozean wechseln die Trends von stark positiv zu stark negativ. Die negativen Werte
werden dabei in einer Region festgesellt, die vor 1998 bis auf wenige Monate nur durch polar
umlaufende Satelliten beobachtet wurde. Auch die u¨brigen Regionen im Su¨dpolarmeer, die
negative Trends zeigen, liegen außerhalb des Sichtfeldes der geostationa¨ren Satelliten, ebenso
wie die kleineren Gebiete im Nordpazifik und Nordatlantik, fu¨r die negative Trends errechnet
werden. Von niedrigen zu hohen Satellitenzenitwinkeln zeigt sich eine Zunahme der Trends.
Besonders deutlich wird dies im Bereich des Meteosat-Sichtfeldes. Sowohl nach Osten im
Indischen Ozean als auch nach Westen im Atlantik nehmen die Trends zu. Bei 40◦W ist wie
in der Darstellung der Globalstrahlungstrends die Linie des Satellitenwechsels in ISCCP zu
erkennen, an der die Sta¨rke der Trends sprunghaft zunimmt. Da das Muster der Trends in der
Direktnormalstrahlung sehr starke Zusammenha¨nge mit den verwendeten Satelliten erkennen
la¨sst, ist anzunehmen, dass es durch die Zusammensetzung des ISCCP-Datensatzes aus den
Daten mehrerer Satelliten verursacht wird.
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5.4.2 Ursachen fu¨r die Trends der Solarstrahlung
Stratospha¨risches Aerosol Eine mo¨gliche Ursache fu¨r die Trends in der Global- und Di-
rektnormalstrahlung ist stratospha¨risches Aerosol. Die Ausbru¨che des El Chichon und des
Pinatubo fanden kurz vor bzw. in der ersten Ha¨lfte des betrachteten Zeitraumes statt. Nach
1991 gab es keine hochreichenden Vulkanausbru¨che mehr. Die optische Dicke des stratospha¨ri-
schen Aerosols war daher wa¨hrend der ersten 10-12 Jahre des ISIS-Datensatzes ho¨her als in



















































Abbildung 5.17: Trends der Globalstrahlung im Nahen Osten (Gitterbox Nr. 4834, links) und Australien


























































Abbildung 5.18: Trends der Direktnormalstrahlung im Nahen Osten (Gitterbox Nr. 4834, links) und
Australien (Gitterbox Nr. 1954, rechts). Abnehmende Trends werden durch vulkanisches Aerosol ab-
geschwa¨cht, zunehmende Trends versta¨rkt. Die Pfeile markieren die Zeitpunkte, zu denen die geostati-
ona¨ren Satelliten ausgewechselt wurden. In schwarz sind die Messwerte einer Station in den jeweiligen
Gitterboxen aufgetragen.
Auf die Globalstrahlung wirkt sich vulkanisches Aerosol nur wenig aus (Kapitel 5.3). Die
Steigungen der Regressionsgeraden in den Ergebnissen mit und ohne Beru¨cksichtigung des
stratospha¨rischen Aerosols weichen nur wenig voneinander ab (Abbildung 5.17). In den ISIS-
Ergebnissen, die ohne stratospha¨risches Aerosol erstellt wurden, ergibt sich im globalen Mittel
eine leichte Abnahme von -0.04% pro Jahr, die nicht signifikant ist. Der Prozentsatz der
signifikanten Trends aller 6596 Gitterboxen bleibt unvera¨ndert bei 28%.
Die Direktnormalstrahlung nimmt nach hochreichenden Vulkanausbru¨chen deutlich ab (Ka-
pitel 5.3). Diese starke Beeinflussung findet sich auch in der Bestimmung der Trends wieder.
Positive Trends werden durch die Hinzunahme des vulkanischen Aerosols versta¨rkt, negative
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Trends dagegen abgeschwa¨cht (Abbildung 5.18). Vulkanisches Aerosol allein kann aber die
beobachteten A¨nderungen bei weitem nicht erkla¨ren. In ISIS-Ergebnissen ohne die Hinzu-
nahme des stratospha¨rischen Aerosols nimmt die Direktnormalstrahlung im globalen Mittel
noch immer um +0.64 W/m2 (0.36%) pro Jahr zu. Fu¨r 47% der Gitterboxen ist der Trend
weiterhin zu 95% signifikant.
Ozon und Wasserdampf Weitere mo¨gliche Ursachen fu¨r Vera¨nderungen der Global- und
Direktnormalstrahlung auf der Erdoberfla¨che sind Schwankungen der Ozon- und Wasser-
dampfsa¨ulen. Um den Einfluss dieser Atmospha¨renkomponenten auf die Strahlungsflussdich-
ten zu bestimmen, wurden die Korrelationskoeffizienten der jahresgangbereinigten Zeitreihen
der Global- und Direktnormalstrahlung mit den entsprechenden Zeitreihen der Ozon- und
Wasserdampfsa¨ule fu¨r alle Gitterboxen bestimmt. Um den Einfluss des vulkanischen Aerosols
auf die Ergebnisse dieser Untersuchungen zu minimieren, wurden dazu die ISIS-Ergebnisse aus
Strahlungstransferrechnungen ohne die Einbindung des stratospha¨rischen Aerosols verwendet.
Ozon wirkt sich fast ausschließlich auf den ultravioletten Anteil des Spektrums aus. Die Aus-
wirkungen von Schwankungen der Ozonsa¨ule auf die spektral integrierten Strahlungsflussdich-
ten sind daher sehr gering (vergleiche Kapitel 3.3.3 und Abbildung 5.6). Die jahresgangberei-
nigten Zeitreihen der Global- und Direktnormalstrahlung korrelieren dementsprechend nicht
mit den Zeitreihen der Ozonsa¨ule (Tabelle 5.7).
Tabelle 5.7:Mittelwerte der jahresgangbereinigten Korrelationskoeffizienten rA der Global- und Direkt-






Schwankungen der Wasserdampfkonzentration der Atmospha¨re wirken sich deutlich sta¨rker
auf die Strahlungsflussdichten der Global- und Direktnormalstrahlung aus (Kapitel 3.3.3). Die
Zeitreihen der Strahlungsflussdichten zeigen eine geringe Korrelation mit den Zeitreihen der
Wasserdampfsa¨ule (Tabelle 5.7). Schwankungen der Wasserdampfsa¨ule ko¨nnen daher zwar
zur Variabilita¨t der Global- und Direktnormalstrahlung beitragen, als alleinige Ursache fu¨r
diese kommen sie jedoch nicht in Frage.
Wolken Die Hauptursache fu¨r die Trends der Global- und Direktnormalstrahlung sind
Vera¨nderungen im Bedeckungsgrad. Im globalen Mittel nimmt der Bedeckungsgrad einer
Gitterbox um -0.32% pro Jahr ab (Abbildung 5.19). Der jahresgangbereinigte Korrelations-
koeffizient zwischen Zeitreihen der Direktnormalstrahlung ohne Beru¨cksichtigung des strato-
spha¨rischen Aerosols und des Bedeckungsgrades betra¨gt im Mittel 0.90 (Tabelle 5.7). Auch
die geographische Verteilung der Trends der Bestrahlungssta¨rke la¨sst sich durch die entspre-
chende Verteilung der Trends des Bedeckungsgrades erkla¨ren, die dieselben Artefakte aus der
Erstellung des ISCCP-Datensatzes entha¨lt (Abbildung 5.19).
Es stellt sich die Frage, wodurch die Trends des Bedeckungsgrades verursacht werden. Es
wurde bereits mehrfach auf Artefakte im ISCCP-Bedeckungsgrad hingewiesen, die durch die
Zusammenstellung des globalen Datensatzes aus den Messungen mehrerer Satelliten entstehen























Abbildung 5.19: Signifikante, relative Trends des Gesamtbedeckungsgrads fu¨r den Zeitraum 1984-2004.
(Kapitel 3.2.1, Kapitel 5.1). Auch der zeitliche Wechsel von einem Satelliten auf das Nachfol-
gemodell hat mo¨glicherweise Auswirkungen auf die abgeleiteten Bedeckungsgrade. Die Bei-
spiele in Abbildung 5.17 und 5.18 stellen Zeitreihen zweier Gitterboxen dar, die wa¨hrend des
gesamten untersuchten Zeitraums im Bereich der Meteosat-Satelliten (Gitterbox Nr. 4834)
oder der GMS-Satelliten (Gitterbox Nr. 1954) lagen. Beide Gitterboxen liegen im zentralen
Sichtbereich der Satelliten, so dass keine U¨berscha¨tzung des Bedeckungsgrades aufgrund von
Winkeleffekten auftreten (Kapitel 3.2.1). In Abbildung 5.18 sind die Zeitpunkte markiert, zu
denen ein geostationa¨rer Satellit durch seinen Nachfolger ersetzt wurde. Außerdem sind so-
weit vorhanden die Jahresmittel von Messungen einer Bodenstation innerhalb der Gitterbox
eingetragen.
Die Zeitreihe im Nahen Osten zeigt vor allem nach dem Wechsel von Meteosat2 zu Meteosat3
im Jahr 1988 eine starke Zunahme der Direktnormalstrahlung (Abbildung 5.18 links). Die
fru¨hesten Messungen der Station Eilat in dieser Gitterbox beginnen erst nach dieser Inhomo-
genita¨t. Daher kann keine Aussage daru¨ber gemacht werden, ob die starke Zunahme allein
durch die Effekte des Satellitenwechsels verursacht wird oder tatsa¨chlich starke Vera¨nderun-
gen in der Bewo¨lkung vorlagen. Die weiteren Wechsel des Meteosat-Satelliten fallen mit keinen
auffa¨llig starken Vera¨nderungen in den Jahresmitteln der Direktnormalstrahlung zusammen.
Im Vergleich mit den Messungen der Station Eilat zeigt sich bis 1997 eine gute U¨berein-
stimmung im Verlauf der Kurven. 1998 und 1999 wurden an der Station niedrigere Werte
der Direktnormalstrahlung gemessen als in den Vorjahren. In den ISIS-Daten wird dagegen
nach dem Wechsel auf Meteosat7 im Juni 1998 weiter zunehmende Direktnormalstrahlung
verzeichnet. Die Zeitreihe fu¨r Gitterbox Nr. 1954 in Australien zeigt keine auffa¨llig hohen Zu-
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oder Abnahmen nach dem Wechsel der GMS-Satelliten (Abbildung 5.18 rechts). Von 1993
nach 1994 steigt die Direktnormalstrahlung zwar um 27% an, wa¨hrend dieses Zeitraums wur-
de jedoch ein und derselbe Satellit verwendet. Ab 1996 wird der Verlauf der Kurve durch
Messungen der Station Alice Springs besta¨tigt.
Die Trends in der Global- und vor allem in der Direktnormalstrahlung werden zwar durch In-
homogenita¨ten, die mo¨glicherweise durch den Austausch eines Satelliten entstehen beeinflusst,
aber diese ko¨nnen nicht die generelle Abnahme des Bedeckungsgrades erkla¨ren. Aufgrund des
Mangels an Strahlungsmessungen fu¨r die betroffenen Jahre kann nicht ermittelt werden, in
































Abbildung 5.20: Anomalien der globalen Monatsmittel der Globalstrahlung und der Direktnormalstrah-
lung ohne Beru¨cksichtigung des vulkanischen Aerosols. Die Globalstrahlung bleibt nahezu konstant,
die Direktnormalstrahlung nimmt um 0.4% pro Jahr zu.
Fu¨r die weitere Untersuchung der Ursachen der Trends der Bestrahlungssta¨rke in den ISIS-
Daten wurden die globalen Anomalien der Solarstrahlung betrachtet. Um den Einfluss des
stratospha¨rischen Aerosols auf die globale Entwicklung der Strahlungsflussdichten zu elimi-
nieren, wurden hierfu¨r die Ergebnisse der Strahlungstransferrechnungen ohne die Einbezie-
hung der optischen Dicke des stratospha¨rischen Aerosols verwendet. Die globale Anomalie der
Globalstrahlung zeigt keinen signifikanten Trend (Abbildung 5.20 oben). Die Anomalie der
Direktnormalstrahlung hingegen entha¨lt einen deutlichen Anstieg der Direktnormalstrahlung
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um 0.40% pro Jahr. Dieser ist zu 99% signifikant (Abbildung 5.20 unten). Der Korrelations-
koeffizient der Ausgleichsgeraden betra¨gt 0.74. Bei genauerer Betrachtung fa¨llt auf, dass die
Direktnormalstrahlung zwischen 1984 und 2004 nicht stetig zunimmt. Sie beschreibt vielmehr
eine Sinuskurve mit dem Minimum im Mai 1987 und dem Maximum im November 1999.
Als Periode der Sinusschwingung werden 25 Jahre errechnet. Der Korrelationskoeffizient be-
tra¨gt 0.82. Die Schwankung der Direktnormalstrahlung ist antikorreliert mit entsprechenden
Schwankungen des Gesamtbedeckungsgrades (Abbildung 5.21). Auch die Anomalie desselben
beschreibt anna¨hernd eine Sinusschwingung. Die Ursache fu¨r den Verlauf der Kurve ist bisher
nicht gekla¨rt (Rossow 2006). In Frage kommen beispielsweise Artefakte bei der Erstellung des
ISCCP-Datensatzes, die durch die Zusammensetzung der gesamten Zeitreihe aus den Daten
verschiedener Satelliten entstehen (Rossow 2006). Mo¨glicherweise handelt es sich aber auch
um eine natu¨rliche Schwankung des Bedeckungsgrades. In diesem Fall ist jedoch eine einzelne
beobachtete Schwingung noch nicht aussagekra¨ftig genug, um Schlussfolgerungen u¨ber die
Ursachen ziehen zu ko¨nnen. Weitere Jahrzehnte der Beobachtung mu¨ssen kla¨ren, ob es sich
hierbei tatsa¨chlich um eine natu¨rlich verursachte periodische Schwankung des globalen Be-
deckungsgrades handelt oder ob der Verlauf der Kurve nur zufa¨llig im betrachteten Zeitraum



















Abbildung 5.21: Anomalien der globalen Monatsmittel des Gesamtbedeckungsgrades. Zwischen 1987
und 2000 nahm der Gesamtbedeckungsgrad im globalen Mittel um 4% ab.
Die Anomalie der Direktnormalstrahlung zeigt auch ohne Einbeziehung des vulkanischen Ae-
rosols in die Strahlungstransferrechnungen ein schwaches Signal nach dem Ausbruch des Pi-
natubo, die vor allem in Gitterboxen u¨ber den Ozeanen zu erkennen ist (Abbildung 5.22
oben). Die Ursache hierfu¨r liegt in der Wolkenerkennung in ISCCP, die der Meeresoberfla¨che
einen festen Wert der Bodenalbedo zuordnet. Jede Abweichung hiervon, auch vulkanisches
Aerosol aus dem Ausbruch des Pinatubo, wird als Wolke klassifiziert bzw. die optische Dicke
des Aerosols wird als optische Dicke einer Wolke interpretiert (Rossow 2006). In den Strah-
lungstransferrechnungen fu¨hrt dies zu der beobachteten Abnahme der Direktnormalstrahlung.
U¨ber Land wird die Bodenalbedo monatlich neu ermittelt. Langfristige Aerosolbelastungen
werden daher nicht als Wolke klassifiziert, sondern als leichte Vera¨nderung der Bodenalbedo
(Rossow 2006). U¨ber den Kontinenten steigt die optische Dicke der Wolken in den ISCCP-
Daten nach dem Ausbruch des Pinatubo daher nicht an und in den Ergebnissen ohne die
Einbeziehung des vulkanischen Aerosols ist keine Abnahme der Direktnormalstrahlung in den
Monaten nach dem Ausbruch des Pinatubo zu erkennen, die eindeutig mit diesem in Zusam-






































Abbildung 5.22: Anomalien der Direktnormalstrahlung u¨ber Wasser- und Landgebieten ohne Beru¨ck-
sichtigung vulkanischen Aerosols. U¨ber Wasser ist eine Abnahme der Direktnormalstrahlung nach dem
Ausbruch des Pinatubo zu erkennen, u¨ber Land dagegen nicht.
Einfluss der Nord-Atlantik-Oszillation auf die Solarstrahlung Großra¨umige Kli-
maschwankungen wie die Nord-Atlantik-Oszillation (NAO) oder die su¨dliche Oszillation im
Pazifik (ENSO) sind ha¨ufig mit starken Variabilita¨ten im Bedeckungsgrad der betroffenen
Gebieten verbunden (Kapitel 2.6). Wa¨hrend die direkten Effekte des vera¨nderten Luft-
drucks auf die atmospha¨rische Absorption und die Rayleighstreuung zu gering sind, um
die solare Bestrahlungssta¨rke auf der Erdoberfla¨che zu vera¨ndern, sind indirekte Einflu¨sse
auf die Global- und Direktnormalstrahlung durch den Bedeckungsgrad nicht auszuschlie-
ßen. (Rossow und Schiffer 1999) vermuten, dass die globalen Vera¨nderungen des ISCCP-
Gesamtbedeckungsgrades eine Auswirkung von ENSO-Schwankungen sein ko¨nnten. Um den
Einfluss der vera¨nderten Bedeckungsgrade durch die NAO und ENSO auf die Solarstrahlung
abzuscha¨tzen, wurden die mittleren Anomalien der ISIS-Ergebnisse aus Jahren mit positivem
und negativem Index beider Pha¨nomene verglichen.
Fu¨r die Analyse des Einflusses der Nord-Atlantik-Oszillation auf die Solarstrahlung wurde der
Mittelwert fu¨r die Wintermonate betrachtet, da der Einfluss der NAO auf das Wetter in Eu-
ropa in diesen Monaten am sta¨rksten ist (Kapitel 2.6). Aus den Anomalien der Wintermonate
Dezember/Januar/Februar mit einem NAO-Index >1 und <-1 wurden jeweils die Mittelwerte
gebildet. Einen NAO-Index u¨ber 1 wurde fu¨r 1984, 1989, 1990, 1991, 1992, 1993, 1994, 1995,
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1999 und 2000 gemessen. Der mittlere NAO-Index u¨ber diese Jahre betrug 2.9. Einen Wert
unter -1 wurde lediglich 1996 und 2001 ermittelt (Hurrell 1995). Der Mittelwert aus diesen
beiden Jahren betra¨gt -2.8. Die berechneten Anomalien der Direktnormalstrahlung (Abbil-
dung 5.23) und der Globalstrahlung zeigen analog verteilte Strukturen. Entsprechend der




























Abbildung 5.23: Anomalien der Direktnormalstrahlung fu¨r die Monate Dezember/Januar/Februar in
Situationen mit positivem NAO-Index (links) und negativem NAO-Index (rechts). Die Maximal- und
Minimalwerte sind in Tabelle 5.8 angegeben.
Tabelle 5.8: Maximale und Minimale Anomalien der Global- und Direktnormalstrahlung wa¨hrend der








Global- > 1 7 Su¨dspanien -6 Atlantik
strahlung < -1 15 Westafrika -12 Su¨dspanien
Direktnormal- > 1 19 Su¨dspanien -20 Atlantik
strahlung < -1 50 Westafrika -34 Su¨dspanien
Su¨dspanien und das Gebiet um Gibraltar zeigen bei einem positiven NAO-Index erho¨hte
Werte der Bestrahlungssta¨rke (Abbildung 5.23 links), wa¨hrend in einem Streifen von West-
afrika bis nach A¨gypten die Strahlungswerte unter den Durchschnittswerten fu¨r die Monate
Dezember/Januar/Februar bleiben. Die sta¨rkste negative Anomalie erscheint im a¨quatoria-
len Atlantikraum vor der Ku¨ste Su¨damerikas. Kleinere negative Anomalien finden sich auch
in Mittel- und Nordeuropa. Sie sind durch eine Linie entlang der Alpen von den positiven
Anomalien in Spanien abgetrennt. Negative Anomalien entsprechen einer unterdurchschnittli-
chen Bestrahlungssta¨rke aufgrund eines ho¨heren Bedeckungsgrades. Die negativen Anomalien
in Mitteleuropa stimmen daher mit den warmen und bewo¨lkten Wetterlagen u¨berein, die bei
positivem NAO-Index gemessen wurden (Jacobeit et al. 1998).
Bei negativem NAO-Index wechseln die Anomalien das Vorzeichen, ihre ra¨umliche Verteilung
ist jedoch nahezu identisch mit dem vorherigen Fall (Abbildung 5.23 rechts). In Spanien und
im Norden Marokkos liegen die Mittelwerte der Solarstrahlung unter dem Durchschnitt. Fu¨r
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ein Gebiet von Su¨damerika bis nach A¨gypten ergeben sich dagegen u¨berdurchschnittliche
Global- und Direktnormalstrahlungswerte. Die Absolutwerte der Anomalien sind sowohl in
der Global- als auch in der Direktnormalstrahlung sta¨rker ausgepra¨gt als bei positivem NAO-
Index (Tabelle 5.8).
Die NAO hat u¨ber den Bedeckungsgrad auch Auswirkungen auf die Solarstrahlung in den
betroffenen Regionen. Die am sta¨rksten betroffenen Gebiete bilden einen Streifen von Su¨d-
amerika bis nach A¨gypten, der im Vergleich zur Gesamtoberfla¨che der Erde klein ist. Auf
globale Mittelwerte hat die NAO daher wohl nur geringe Auswirkungen. Die von der NAO
beeinflussten Regionen umfassen jedoch Spanien und praktisch die gesamte Sahara. Fu¨r die
Solarenergie sind dies aufgrund der hohen mittleren Bestrahlungssta¨rke sehr interessante
Standortmo¨glichkeiten fu¨r Solarkraftwerke. Die Absolutwerte der Anomalien aufgrund der
NAO in der Global- und Direktnormalstrahlung liegen im Maximalbereich der durchschnitt-
lichen interannualen Variabilita¨t. Eine anhaltende Zunahme des NAO-Index, wie sie seit den
1960er Jahren beobachtet wurde (Kapitel 2.6), kann daher zur langfristigen Vera¨nderung der
Bestrahlungssta¨rke der betroffenen Regionen beitragen. Wegen des jahreszeitlich beschra¨nk-
ten Einflusses ko¨nnen sie aber nicht alleinige Ursache fu¨r die beobachteten Trends sein, zumal
wa¨hrend der Wintermonate nur sehr kleine Vera¨nderungen der Global- und Direktnormal-
strahlung im ISIS-Datensatz enthalten sind (Tabellen 5.5 und 5.6). Bei Messungen der Be-
strahlungssta¨rke in den betroffenen Regionen sollte aber bei der Beurteilung der Mittelwerte
der vorherrschende Index der NAO mit beru¨cksichtigt werden. Er kann Hinweise darauf ge-
ben, ob der gemessene Wert einem durchschnittlichen Jahr entspricht oder aufgrund der NAO
als u¨ber- oder unterdurchschnittlich anzusehen ist.
Einfluss der El-Nin˜o-Su¨dlichen-Oszillation auf die Solarstrahlung Entsprechend
der Analyse des Einflusses der NAO wurden zur Abscha¨tzung des Einflusses der ENSO auf
die Solarstrahlung auf der Erdoberfla¨che die durchschnittlichen Anomalien in Jahren mit
einem ENSO-Index >1 und <-1 bestimmt. Auch die ENSO ist in den Monaten Dezem-
ber/Januar/Februar am sta¨rksten ausgepra¨gt, daher wurden wie fu¨r die NAO die Anomalien
dieser Monate in der Analyse verwendet. Grundlage fu¨r die Auswertung war der multivariate
ENSO-Index fu¨r die Monate Januar/Februar, der von NOAA-CIRES bereitgestellt wird (Ab-
bildung 2.12). Demnach herrschten in den Jahren 1992 und 1998 Bedingungen mit einer El
Nin˜o-Situation und einem ENSO-Index u¨ber 1. Im Mittel wurde ein Wert von 2.3 erreicht.
1989, 1999 und 2000 waren dagegen La Nin˜a-Jahre mit einem ENSO-Index unter -1. Im Mittel
u¨ber diese drei Jahre ergibt sich ein ENSO-Index von -1.1.
Die Anomalien der Globalstrahlung weisen wiederum dieselbe ra¨umliche Verteilung auf wie
die der Direktnormalstrahlung (Abbildung 5.24), sind jedoch weniger ausgepra¨gt (Tabelle
Tabelle 5.9: Maximale und Minimale Anomalien der Global- und Direktnormalstrahlung wa¨hrend der








Global- > 1 40 Su¨dostasien -90 Pazifik
strahlung < -1 55 West-Pazifik -36 SW-Pazifik
Direktnormal- > 1 80 Su¨dostasien -218 Pazifik
strahlung < -1 127 West-Pazifik -68 SW-Pazifk



































Abbildung 5.24: Anomalien der Direktnormalstrahlung die Monate Dezember/Januar/Februar in El
Nin˜o-Situationen (links) und La Nin˜a-Situationen (rechts). Die Maximal- und Minimalwerte sind in
Tabelle 5.9 angegeben.
5.9). Der hohe Bedeckungsgrad u¨ber dem Pazifik wa¨hrend einer El Nin˜o-Situation (Kapitel
2.6) fu¨hrt in dieser Region zu einer drastischen Reduzierung der Direktnormalstrahlung von
bis zu 130 W/m2. Auch die Globalstrahlung liegt um 55 W/m2 unter dem Durchschnitt.
Die positive Anomalie u¨ber dem Pazifik wa¨hrend einer La Nin˜a-Situation ist weniger stark
ausgepra¨gt als die negativen Anomalien. Sowohl in der Globalstrahlung als auch in der Di-
rektnormalstrahlung ergeben die ISIS-Ergebnisse Absolutwerte, die um 40 W/m2 bzw. 80
W/m2 u¨ber einem durchschnittlichen Jahr liegen.
Die Verteilung der Anomalien entspricht den bekannten Einflussgebieten der ENSO (Ab-
bildung 2.11). Bei positivem ENSO-Index ist die Solarstrahlung von Su¨dostasien bis nach
Nord-Australien und auch in Su¨dostafrika u¨berdurchschnittlich hoch. Der zentrale Pazifik bis
an die Ku¨ste Su¨damerikas dagegen ist u¨berdurchschnittlich feucht und sta¨rker bewo¨lkt, wo-
durch die negative Strahlungsanomalie verursacht wird. Das Muster dieser Anomalie gabelt
sich jedoch in den Strahlungsergebnissen von Su¨damerika in einen no¨rdlichen, a¨quatorialen
Ast und einen su¨dlichen Ast, der sich bis Su¨d-Chile erstreckt. Dazwischen bleibt ein Bereich
einer schwachen positiven Anomalie erhalten.
Eine umgekehrte Situation zeigt sich wa¨hrend La Nin˜a-Situationen. Su¨dostasien und insbe-
sondere der Pazifik vor der Ostku¨ste Australiens zeigen deutliche negative Strahlungsanoma-
lien, entsprechend der erho¨hten Bewo¨lkung unter diesen Bedingungen. Gleiches gilt fu¨r die
Su¨dspitze Afrikas. Im zentralen Pazifik dagegen erreicht entsprechend den vermehrt ku¨hlen
und trockenen Bedingungen u¨berdurchschnittlich viel Strahlung die Erdoberfla¨che. Positive
Anomalien finden sich auch im Su¨den der USA und in Mexiko. Die sta¨rksten Effekte der ENSO
sind aber u¨ber dem Pazifik zu erkennen (Abbildung 5.24). Die Auswirkungen auf solarenerge-
tisch interessante Regionen wie Australien und die Wu¨sten Nordamerikas sind dagegen eher
gering und u¨bertreffen kaum die mittleren interannualen Schwankungen.
Die Auswirkungen der ENSO betreffen ein wesentlich gro¨ßeres Gebiet als die der NAO.
Vera¨nderungen im globalen Mittelwert des Gesamtbedeckungsgrades sind daher nicht aus-
zuschließen. Es ist jedoch unwahrscheinlich, dass die ENSO Auslo¨ser fu¨r eine starke globale
Vera¨nderung der Direktnormalstrahlung ist, wie sie sich in den ISIS-Daten ergibt. Eines der
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El Nin˜o-Jahre, 1992, wurde zudem durch das stratospha¨rische Aerosol aus dem Ausbruch des
Pinatubo im Vorjahr beeinflusst. Dadurch erscheinen negative Anomalien in den Strahlungs-
flussdichten versta¨rkt. Messungen aus den betroffenen Gebieten, beispielsweise die Station
Kwajalein im westlichen, a¨quatorialen Pazifik, ergeben zwar fu¨r das El Nin˜o-Jahr 1998 u¨ber-
durchschnittlich hohe Messwerte, 1999 und 2000 liegen die Strahlungsflussdichten jedoch nur
wenig unter dem Wert von 1998, obwohl beide Jahre als La Nin˜a-Jahre geza¨hlt werden. Auf-
grund der geringen Datenbasis an Messungen und der wenigen ENSO-Zyklen innerhalb des
ISIS-Zeitraums ist es nicht mo¨glich, den Einfluss der ENSO auf die Bestrahlungssta¨rke na¨her
zu bestimmen.
5.4.3 Diskussion der Trends in der Global- und Direktnormalstrahlung
Die Beurteilung der Trends in der Global- und Direktnormalstrahlung wird durch Artefakte
in den ISCCP-Wolkendaten stark erschwert. Zwei Arten von Regionen lassen sich identifi-
zieren, fu¨r die die ISIS-Daten zur Bestimmung von Trends ungeeignet erscheinen. Zum einen
sind dies Gebiete, fu¨r die zur Erstellung des ISCCP-Datensatzes u¨berwiegend Daten der polar
umlaufenden NOAA-Satelliten verwendet wurden. Diese stellen nicht fu¨r alle dreistu¨ndigen
Zeitpunkte GMT Beobachtungen bereit, so dass fehlende Satellitenmessungen fu¨r den FD-
Datensatz mit Monatsmittelwerten aufgefu¨llt wurden, um lu¨ckenlose Zeitreihen zu erhalten.
Dies betrifft insbesondere den Indischen Ozean und die Polarregionen. Die zweite Hauptur-
sache fu¨r Artefakte in den ISIS-Daten sind Winkeleffekte in den Beobachtungsgebieten der
geostationa¨ren Satelliten. Nicht nur der Bedeckungsgrad selbst wird unter hohen Satelliten-
zenitwinkeln u¨berscha¨tzt (Kapitel 3.2.1), auch Vera¨nderungen im Bedeckungsgrad erscheinen
sta¨rker als im Zentralbereich des Sichtfeldes. Die ISIS-Ergebnisse dieser Regionen ko¨nnen
daher ebenfalls nicht als zuverla¨ssige Modellierung der tatsa¨chlichen Bestrahlungssta¨rken an-
genommen werden.
Weite Bereiche der Kontinente lagen wa¨hrend des gesamten untersuchten Zeitraums im Sicht-
bereich eines geostationa¨ren Satelliten. Auch von den Winkeleffekten sind hauptsa¨chlich die
Ozeane betroffen. Die U¨berscha¨tzung der optischen Dicken der Wolken durch die Fehlinterpre-
tation von vulkanischem Aerosol als Wolke in ISCCP wirkt sich ebenfalls nur u¨ber Ozeanen aus
(Kapitel 5.3). Die Ergebnisse der Strahlungstransferrechnungen u¨ber den Kontinenten sind
daher als zuverla¨ssiger anzusehen. Inhomogenita¨ten, die mo¨glicherweise durch den Wechsel
der Datenbasis bei der Erstellung des ISCCP-Datensatzes entstehen, ko¨nnen zwar die Sta¨rke
von Trends beeinflussen, sie sind jedoch nicht deren Ursache.
In den ISIS-Ergebnissen der Globalstrahlung treten u¨ber den Kontinenten zwischen 1984
und 2004 keine signifikanten Trends auf. Auch in getrennten Untersuchungen der ersten
und zweiten Ha¨lfte des Datensatzes wurden keine signifikanten Vera¨nderungen der ISIS-
Globalstrahlung festgestellt. Zwischen 1960 und 1990 wurden aber an Stationen auf allen
Kontinenten Abnahmen der Globalstrahlung gemessen (Gilgen et al. 1998). Zwischen 1990
und 2000 stieg die Globalstrahlung in Messungen wieder an, so dass nahezu das Niveau von
Anfang der 1980er Jahre erreicht wurde (Wild et al. 2005). Bei der Betrachtung des ge-
samten Zeitraums kompensieren sich daher Ab- und Zunahmen, so dass die Zeitreihen von
1980 bis 2000 keinen signifikanten Trend aufweisen. Dies ist eine mo¨gliche Erkla¨rung dafu¨r,
dass in den ISIS-Ergebnissen fu¨r die Globalstrahlung keine signifikanten Trends erkannt wur-
den. Trends in den Messungen von Bodenstationen werden weiterhin meist als die Folge von
Vera¨nderungen in der optischen Dicke des Aerosols in Kombination mit Vera¨nderungen der
5.4 Langfristige Variabilita¨t der Solarstrahlung 103
Bewo¨lkung angesehen (Stanhill und Cohen 2001, Gilgen et al. 1998, Wild et al. 2005).
In dieser Arbeit wird tropospha¨risches Aerosol als Klimatologie verwendet. Trends aufgrund
von Vera¨nderungen in der optischen Dicke des tropospha¨rischen Aerosols sind daher nicht
enthalten. Auch dies ko¨nnte ein Grund dafu¨r sein, dass keine signifikanten Trends in der Glo-
balstrahlung gefunden wurden. Ein detaillierter Vergleich der ISIS-Globalstrahlung mit den
Ergebnissen von (Wild et al. 2005) war nicht mo¨glich, da die Messungen bei Abschluss dieser
Arbeit noch nicht zuga¨nglich waren.
Die Vergleich der Trends der Direktnormalstrahlung mit Messungen gestaltet sich a¨ußerst
schwierig, da die Zeitreihen der meisten Bodenstationen erst seit Anfang der 1990er Jahre
vorliegen. Die Messwerte der ersten Jahre sind aufgrund des vulkanischen Aerosols aus dem
Ausbruch des Pinatubo sehr klein. Eventuell vorhandene Trends unabha¨ngig von dem Vulkan-
ausbruch werden von dem starken Anstieg nach der Eruption u¨berdeckt. Nur die Messreihen
von drei Stationen in Oregon liegen fu¨r den gesamten untersuchten Zeitraum vor. Diese zeigen
zwar einen ansteigenden Trend, der aber wiederum durch den Ausbruch des El Chichon zu
Beginn der Messung beeinflusst wird. Werden die drei Jahre nach den Ausbru¨chen des El
Chichon und des Pinatubo in den Auswertungen vernachla¨ssigt, so ergibt sich im Zeitraum
zwischen 1984 und 2004 weder in den Messungen noch in den ISIS-Ergebnissen ein signifi-
kanter Trend der Direktnormalstrahlung. Beide Datensa¨tze zeigen jedoch eine Zunahme der
Direktnormalstrahlung zwischen 1984 und 2004 (Lohmann et al. 2006a).
In der Direktnormalstrahlung tritt im Gegensatz zur Globalstrahlung eine Abnahme in den
1980er Jahren gefolgt von einer Zunahme bis zum Jahr 2000 auf. Dieser Verlauf entspricht
den Steigungen der Trends, die fu¨r die Globalstrahlung gemessen wurden (Gilgen et al.
1998, Wild et al. 2005). Die Vera¨nderungen der ISIS-Direktnormalstrahlung werden durch
Variationen des Bedeckungsgrades verursacht. Ab dem Jahr 2000 nahm der globale Mittel-
wert des Bedeckungsgrades in ISCCP wieder zu und die Werte der Direktnormalstrahlung
sinken dementsprechend ab. Fu¨r diese Zeit liegen unterschiedliche Beobachtungen des Be-
deckungsgrades vor. (Palle´ et al. 2004) haben aus der Beobachtung der Reflektion der Erde
auf dem Mond eine Zunahme des Bedeckungsgrades abgeleitet. Diese ha¨tte in U¨bereinstim-
mung mit den Ergebnissen dieser Arbeit eine Abnahme der Strahlungsflussdichte auf der
Erdoberfla¨che zur Folge. Eine Zunahme des Gesamtbedeckungsgrades ko¨nnte beispielsweise
durch die Zunahme von Zirrusbewo¨lkung aufgrund von Kondensstreifen verursacht worden
sein (Minnis et al. 2004). Andere Satellitenbeobachtungen deuten jedoch auf eine Abnahme
des Bedeckungsgrades zwischen 2000 und 2004 hin (Wielicki et al. 2005). Eine endgu¨ltige
Kla¨rung der Sachlage steht noch aus.
Vera¨nderungen der Direktnormalstrahlung werden hauptsa¨chlich durch Vera¨nderungen des
Bedeckungsgrades hervorgerufen. Diese werden im ISIS-Datensatz erfasst. U¨ber den Konti-
nenten und damit den fu¨r die Solarenergie interessanten Regionen stimmen die Ergebnisse
mit Stichproben von Messungen u¨berein. Fu¨r diese ko¨nnen die ISIS-Ergebnisse daher zur
Bestimmung von langfristigen Vera¨nderungen der Solarstrahlung herangezogen werden. In
der Globalstrahlung werden langfristige Vera¨nderungen vor allem durch Vera¨nderungen der
Aerosolbelastung verursacht (Gilgen et al. 1998, Stanhill und Cohen 2001, Wild et al.
2005). Diese sind im ISIS-Datensatz nicht erfasst. Aerosol kann jedoch eine Vera¨nderung Wol-
keneigenschaften bewirken (Kapitel 2.4), die wiederum im ISCCP-Datensatz enthalten sind.
Insgesamt a¨ndert sich die Globalstrahlung innerhalb des in ISIS erfassten Zeitraums auch in
Messungen nur wenig. Die ISIS-Ergebnisse ko¨nnen daher in der Globalstrahlung ebenfalls als
repra¨sentativ angesehen werden.
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Die Untersuchungen des global dimmings befassen sich mit dem Zeitraum zwischen 1960 und
1990 (Gilgen et al. 1998, Stanhill und Cohen 2001), vom dem im ISIS-Datensatz nur
ein sehr kleiner Anteil enthalten ist. Im na¨chsten Abschnitt wird daher zum Abschluss un-
tersucht, wie gut die Ergebnisse von Re-Analysen und Klimamodellen mit diesen Studien
u¨bereinstimmen und ob sie zu Trendanalysen u¨ber den in ISIS betrachteten Zeitraum hinaus
herangezogen werden ko¨nnen.
5.4.4 Globalstrahlung vor Beginn der Satellitenbeobachtungen
Zur Untersuchung der Solarstrahlung vor Beginn der Satellitenmeteorologie stehen lediglich
Messungen von Bodenstationen zur Verfu¨gung. Aufgrund der ungleichma¨ßigen Verteilung der
Stationen liefern diese aber kein globales Bild der Solarstrahlung. In Klimamodellen und
Re-Analysen meteorologischer Messwerte wird jedoch die Globalstrahlung als Teil des Klima-
systems modelliert. Aus den Ergebnissen lassen sich mo¨glicherweise Schlu¨sse u¨ber die Ent-
wicklung der Globalstrahlung u¨ber Zeitra¨ume von 40 bis 50 Jahren ziehen, die fu¨r die Planung
von Solarkraftwerken wertvolle Informationen darstellen. In den folgenden Absa¨tzen wird die
Globalstrahlung aus der Re-Analyse des European Centre for Medium-Range Weather Fore-
casts (ECMWF) ERA40 und eines transienten Laufs des gekoppelten Chemie-Klimamodells
ECHAM4.L39(DLR)/CHEM mit den Ergebnissen des ISIS-Datensatzes verglichen und auf
ihre Eignung zur Bestimmung von Trends der Globalstrahlung untersucht.
Globalstrahlung aus der ECMWF Re-Analyse ERA40
Analysemethoden und Assimilationsmodelle zur Verwendung operationeller Daten in der Wet-
tervorhersage werden sta¨ndig verbessert, um die Zuverla¨ssigkeit der Vorhersagen zu erho¨hen.
Bei Betrachtung von langen Zeitreihe ko¨nnen daher Inhomogenita¨ten oder Trends in den ope-
rationellen Analyseprodukten auftreten, die durch Modellvera¨nderungen verursacht werden.
Aus diesem Grund begann das ECMWF im Jahr 2000 mit der Re-Analyse der meteoro-
logischen Parameter von 1958 bis 2001. Sa¨mtliche Daten wurden mit einem einheitlichen
Analysemodell nach dem aktuellen Stand der Wissenschaft verarbeitet und eine konsistente
Zeitreihe der analysierten Parameter erstellt (Uppala et al. 2005).
Die kurzwellige Strahlung wurde in der ERA40 anhand einer Photonen-Wegla¨nge-Verteilungs-
Methode berechnet, um die Parametrisierung von Streu- und Absorptionsprozessen zu trennen
(Fouquart und Bonnel 1980, Morcrette 1991). Strahlungsflussdichten wurden aus den
Reflektivita¨ten und Transmissivita¨ten der wolkenfreien und bewo¨lkten Atmospha¨renschichten
berechnet. Das solare Spektrum wurde in sechs Intervalle zerlegt, innerhalb derer die Ober-
fla¨chenalbedo sowie die Parameter der Wolken, Aerosole und der molekularen Absorption als
konstant angesehen werden. Die Strahlungsflussdichten unter bewo¨lkten Bedingungen wurden
anhand der optischen Dicken der Wolken berechnet, die aus dem Flu¨ssig- bzw. Eiswasserpfad
der Wolken abgeleitet und mit einem Inhomogenita¨tsfaktor von 0.7 gewichtet wurden (Mor-
crette 1991). Die Globalstrahlung auf der Erdoberfla¨che wird in Form von sechsstu¨ndigen,
globalen Analysen in einer ra¨umlichen Auflo¨sung von 1.125◦x1.125◦ bereitgestellt. Fu¨r den
Vergleich mit dem ISIS-Datensatz wurden in dieser Arbeit nur die Jahre 1984-2001 verwendet,
Trendanalysen wurden fu¨r den gesamten Zeitraum von 1958-2001 durchgefu¨hrt.
Die Mittelwerte der Globalstrahlung aus der Re-Analyse ERA40 von 1984 bis 2001 zeigen eine
a¨hnliche ra¨umliche Verteilung wie die Ergebnisse des ISIS-Datensatzes (Abbildung 5.25). Das














































Abbildung 5.25: Links: Mittelwerte der Globalstrahlung aus der ECMWF Re-Analyse ERA40 (1984-
2001). Der globale Mittelwert betra¨gt 160 W/m2. Rechts: Abweichungen von den Ergebnissen des
ISIS-Datensatzes. Rote Fa¨rbungen bedeuten ho¨here Globalstrahlungswerte in der Re-Analyse. Die
ERA40-Globalstrahlung liegt im Mittel um 4 W/m2 unter der ISIS-Globalstrahlung.
Maximum in den ERA40 Ergebnissen wird allerdings in der Atakama-Wu¨ste und nicht wie
im ISIS-Datensatz in der Sahara erreicht, und ist um 23 W/m2 (8%) gro¨ßer als das Maximum
des ISIS-Datensatzes (Tabelle 5.10). Der globale Mittelwert der ERA40 Ergebnisse liegt mit
160 W/m2 aber unter dem Ergebnis des ISIS-Datensatzes von 186 W/m2.
Tabelle 5.10: Vergleich der Globalstrahlung der ECMWF Re-Analyse ERA40 mit den Ergebnissen des
ISIS-Datensatzes.
Mittel [W/m2] Max [W/m2] Min [W/m2] MB(ISIS) [W/m2]
ISIS 186 286 68 -
ERA40 160 309 65 -4
Die gro¨ßten Unterschiede zwischen den beiden Datensa¨tzen treten in den Tropen auf (Ab-
bildung 5.25). U¨ber Landgebieten liegen die Globalstrahlungswerte der Re-Analyse um bis
zu -137 W/m2 (-59%) unter den Ergebnissen des ISIS-Datensatzes (Tabelle 5.10). U¨ber den
Ozeanen sind die Unterschiede weniger stark ausgepra¨gt und erreichen maximal -40 W/m2
(-15%). In lokal begrenzten Ozeangebieten, beispielsweise vor der Westku¨ste Su¨damerikas,
ergibt die Re-Analyse aber Globalstrahlungswerte, die um 96 W/m2 (+50%) u¨ber den ISIS-
Ergebnissen liegen (Abbildung 5.25). Auch vor der Westku¨ste Nordamerikas und Afrikas sind
die Mittelwerte der Re-Analyse ho¨her als die Ergebnisse des ISIS-Datensatzes. Ho¨here Werte
der Globalstrahlung von ERA40 finden sich außerdem verbreitet in den hohen Breiten, ins-
besondere im Su¨dpolarmeer. Im globalen Mittel u¨ber alle Gitterpunkte kompensieren sich die
positiven und negativen Differenzen nahezu vollsta¨ndig. Die mittlere Differenz zwischen der
ERA40 Globalstrahlung und der ISIS-Globalstrahlung betra¨gt daher nur -4 W/m2 (Tabelle
5.10).
Vergleiche zwischen den beiden Datensa¨tzen fu¨r ra¨umlich begrenzte Gebiete ergaben eine
mittlere Differenz der Globalstrahlung von -6% (Lohmann et al. 2006b). Auch gegenu¨ber
anderen satellitenbasierten Datensa¨tzen unterscha¨tzt ERA40 die Globalstrahlung. U¨ber tro-
pischen Ozeanen ergaben sich mittlere Unterschiede von -30 W/m2 (Allan et al. 2004).
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Gegenu¨ber Messungen von Bodenstationen wurde eine Unterscha¨tzung der Globalstrahlung
aus ERA40 in niedrigen Breiten um bis zu -15 W/m2 und eine U¨berscha¨tzung in hohen
Breiten von bis zu +10 W/m2 festgestellt (Wild et al. 1998a). Als Ursache fu¨r die Abwei-
chungen wurde die ungenaue Erfassung der Strahlungseigenschaften von Wolken identifiziert
(Allan et al. 2004). Zusa¨tzlich wurde eine Unterscha¨tzung des Bedeckungsgrades von ma-
rinem Stratocumulus in den ERA40-Daten gefunden (Allan et al. 2004). Dieser Wolkentyp
tritt ha¨ufig vor den Westku¨sten Su¨d- und Nordamerikas und Afrikas auf. Hieraus erkla¨ren
sich die ho¨heren Globalstrahlungswerte in der ERA40 gegenu¨ber den ISIS-Ergebnissen in den
genannten Gebieten. In hohen Breiten wird die Globalstrahlung in der Re-Analyse unter wol-
kenlosen Bedingungen u¨berscha¨tzt (Allan et al. 2004). Die positiven Differenzen zwischen
der Globalstrahlung aus ERA40 und ISIS in den Polargebieten sind vermutlich auf diese
U¨berscha¨tzung zuru¨ckzufu¨hren.
Im Mittel u¨ber alle Gitterboxen nimmt die Globalstrahlung aus der Re-Analyse um -0.1% pro
Jahr ab. Trends u¨ber ±0.5 W/m2 pro Jahr sind ausschließlich auf ein Gebiet zwischen 20◦N
und 20◦S beschra¨nkt (Abbildung 5.26). Die gro¨ßte Abnahme von -2.4% pro Jahr ergibt sich
im Norden Su¨damerikas. Die Verteilung der Trends in den ERA40-Ergebnissen kann nicht
durch Messungen von Bodenstationen besta¨tigt werden. Fu¨r Ostafrika beispielsweise ergeben
sich in der Re-Analyse Zunahmen der Globalstrahlung von +0.2% pro Jahr, in Messungen
in Nairobi nahm die Globalstrahlung aber stetig ab, im Mittel um -0.4% pro Jahr (Gilgen
et al. 1998, Wild et al. 2005). Auch die beobachtete Variabilita¨t der Globalstrahlung von
Jahr zu Jahr wird in den Ergebnissen der Re-Analyse nur schlecht wiedergegeben (Lohmann





















Abbildung 5.26: Signifikante Trends der Globalstrahlung aus der ECMWF Re-Analyse ERA40 (1958-
2001).
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Globalstrahlung aus dem Klimamodell ECHAM4
In einem transienten Lauf des gekoppelten Klima-Chemie-Modells
ECHAM4.L39(DLR)/CHEM wurde die Entwicklung des Klimas unter festgelegten Randbe-
dingungen simuliert (Dameris et al. 2005). ECHAM steht fu¨r ECMWF model, HAMburg
version. Das Klimamodell verwendet ein Strahlungsschema, das wie der Algorithmus der
Re-Analyse auf (Fouquart und Bonnel 1980) und (Morcrette 1991) basiert (Land
et al. 1999). Die Ergebnisse des Klimamodells ECHAM4 sind im Gegensatz zur Re-Analyse
aber in sich konsistent, da die den Rechnungen zugrunde liegende Datenbasis nicht variiert.
Trends aufgrund eines Wechsels im Beobachtungssystem ko¨nnen daher nicht auftreten.
Der fu¨r den Vergleich mit den ISIS-Daten verwendete transiente Lauf des Klimamodells
ECHAM4 umfasst den Zeitraum von 1950 bis 1999, wobei die ersten 10 Jahre als Ein-
schwingphase fu¨r das Modell dienen. In den Modellrechnungen wurden sowohl natu¨rliche
Variabilita¨ten der Solarstrahlung wie der Sonnenfleckenzyklus und Vulkanausbru¨che als auch
anthropogene Klimaantriebe wie der Anstieg der Treibhausgaskonzentrationen beru¨cksich-
tigt. Als untere Randbedingung gingen die Meeresoberfla¨chentemperaturen ins Modell ein.










































Abbildung 5.27: Links: Mittelwerte der Globalstrahlung aus dem transienten Lauf des ECHAM-Modells
(1984-1999). Der globale Mittelwert betra¨gt 191 Wm2. Rechts: Abweichung der Globalstrahlung aus
ECHAM vom ISIS-Datensatz. Rote Fa¨rbungen bedeuten ho¨here Werte der ECHAM-Ergebnisse. Die
Globalstrahlung aus ECHAM liegt im Mittel um -14 W/m2 unter der ISIS-Globalstrahlung.
Auch die Mittelwerte der Globalstrahlung des transienten Laufs von ECHAM4 zeigen ei-
ne a¨hnliche ra¨umliche Verteilung von Maxima und Minima wie die Ergebnisse des ISIS-
Datensatzes (Abbildung 5.27). Das Maximum der Globalstrahlung wird in ECHAM4 wie
in der Re-Analyse in der Atakama-Wu¨ste erreicht. Der Absolutwert von 285 W/m2 ist jedoch
im Gegensatz zur Re-Analyse nahezu identisch mit dem Maximum der ISIS-Globalstrahlung
von 286 W/m2 (Tabelle 5.11). Der globale Mittelwert der ECHAM4-Globalstrahlung liegt
mit 191 W/m2 nur leicht u¨ber dem Mittelwert aus ISIS von 186 W/m2.
Die Abweichungen der Globalstrahlung zwischen den Ergebnissen des transienten Laufs und
ISIS zeigen ein a¨hnliches Muster wie die Abweichungen des ERA40-Datensatzes (Abbildung
5.27). Vor den Westku¨sten Nord- und Su¨damerikas sowie Afrikas wird die Globalstrahlung in
ECHAM4 u¨berscha¨tzt, ebenso wie in Australien. Abweichend von den ERA40-Ergebnissen
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Tabelle 5.11: Vergleich der Globalstrahlung des transienten Laufs von ECHAM4 mit den Ergebnissen
des ISIS-Datensatzes.
Mittel [W/m2] Max [W/m2] Min [W/m2] MB(ISIS) [W/m2]
ISIS 186 286 68 -
ECHAM4 191 285 51 -14
werden auch in Indien und China ho¨here Globalstrahlungswerte modelliert als in ISIS. In
hohen Breiten liegen die ECHAM4-Ergebnisse dagegen leicht unter den ISIS-Ergebnissen. Die
Extremwerte der Abweichungen sind weniger stark ausgepra¨gt als dies im Vergleich mit den
ERA40-Ergebnissen der Fall ist. Maximale Abweichungen von -79 W/m2 werden im Indischen
Ozean registriert, positive Differenzen von bis zu +89 W/m2 ergeben sich vor der Westku¨ste
Su¨damerikas.
Im Vergleich mit Messungen von Bodenstationen zeigen Ergebnisse, die mit dem ECHAM4-
Klimamodell berechnet wurden, im Mittel eine Unterscha¨tzung von -6 W/m2 (Wild et al.
1998b). Die Globalstrahlung des transienten Laufs liegt im Mittel u¨ber alle Gitterboxen um
-14 W/m2 unter der ISIS-Globalstrahlung. Da die starken negativen Differenzen vor allem
u¨ber Ozeanen auftreten (Abbildung 5.27), wurden diese im Vergleich mit Bodenstationen
nicht erfasst. Die mittlere Abweichung zwischen den ISIS-Ergebnissen und den ECHAM4-
Ergebnissen ist zwar ho¨her als die Unterschiede zu den ERA40-Ergebnissen, die maximalen
Abweichungen sind jedoch geringer. Die Globalstrahlung des transienten Laufs kann daher





















Abbildung 5.28: Signifikante Trends der Globalstrahlung aus dem transienten Lauf des ECHAM4-
Klimamodells.
Im globalen Mittel u¨ber alle Gitterboxen bleibt die Globalstrahlung des transienten Laufs
von ECHAM4 konstant. Fu¨r einzelne Gitterboxen werden aber signifikante Abnahmen von
bis zu -0.8% pro Jahr modelliert (Abbildung 5.28). Diese Maximalwerte ergeben sich u¨ber
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dem Nordatlantik. Die ra¨umliche Verteilung der Trends ist anders als in der Re-Analyse nicht
auf bestimmte Breiten beschra¨nkt, kann aber ebenfalls nicht durch Messergebnisse besta¨tigt
werden. Fu¨r Kairo beispielsweise wurden signifikante Abnahmen von -0.8% pro Jahr gemes-
sen, in Nairobi nahm die Globalstrahlung um -0.4% pro Jahr ab. Im transienten Lauf des
ECHAM4-Modells dagegen ergibt sich fu¨r Kairo keine Vera¨nderung der Globalstrahlung. Die
Gitterbox um Nairobi zeigt eine signifikante Zunahme der Globalstrahlung von +0.1% pro
Jahr. Auch in Indien und China liefert das Klimamodell ansteigende Globalstrahlungswerte,
wa¨hrend Messungen starke Abnahmen ergeben haben (Wild et al. 2005).
Die Ursachen fu¨r Abweichungen in den Trends liegen vermutlich darin, dass im transien-
ten Lauf des Klimamodells keine Variation des tropospha¨rischen Aerosols enthalten ist (Po-
nater 2006), der anthropogene Einfluss wird lediglich durch Einbeziehung der wichtigsten
Treibhausgase beru¨cksichtigt (Dameris et al. 2005). Aerosol konnte aber als eine der wich-
tigsten Ursachen fu¨r beobachtete Trends der Globalstrahlung identifiziert werden (Liepert
et al. 1994, Stanhill und Ianetz 1997). Hierfu¨r spricht auch die Tatsache, dass die Abnah-
men der Globalstrahlung in Indien und China, die fast ausschließlich auf einen ansteigenden
Aerosolgehalt der Atmospha¨re zuru¨ckgefu¨hrt werden (Wild et al. 2005), durch den transi-
enten Lauf des Klimamodells nicht wiedergegeben werden. Variationen der Globalstrahlung
aus dem transienten Lauf treten nur auf, wenn durch den simulierten Treibhauseffekt der
Bedeckungsgrad oder die optische Dicke der Wolken sich so stark vera¨ndern, dass dies auch
Auswirkungen auf die Globalstrahlung hat (Ponater 2006). So entstehen die starken negati-
ven Trends der Globalstrahlung im Nordatlantik mo¨glicherweise durch das Abschmelzen des
polaren Eisschildes. Die verringerte Oberfla¨chenalbedo des Wassers im Vergleich zur Eisfla¨che
und die Erho¨hung der Temperatur fu¨hren zu versta¨rkter Wolkenbildung und damit zu einer
Abnahme der Globalstrahlung.
Zusammenfassung der Vergleichsergebnisse
Die Globalstrahlung aus der ECMWF Re-Analyse ERA40 gibt die Mittelwerte der Global-
strahlung zumindest u¨ber den Kontinenten gut wieder. Nur in den Tropen liegen die ERA40
Ergebnisse deutlich unter den ISIS-Ergebnissen. U¨ber den Ozeanen wird die Globalstrahlung
im Mittel zwar unterscha¨tzt, regional jedoch im Vergleich mit anderen Globalstrahlungsda-
tensa¨tzen stark u¨berscha¨tzt. Der globale Mittelwert liegt daher außerhalb des Bereichs von
171 W/m2 (Scho¨nwiese 2003) bis 198 W/m2 (Houghton et al. 2001), in dem Scha¨tzun-
gen in der Literatur variieren. Die Verteilung von starken positiven und negativen Trends ist
regional stark begrenzt und wird in Stichproben nicht durch Messungen besta¨tigt.
Die Abweichungen zwischen den Ergebnissen des transienten Laufs des ECHAM4-
Klimamodells und dem ISIS-Datensatz sind weniger ausgepra¨gt als bei der Re-Analyse
ERA40. Die gro¨ßten Abweichungen treten wiederum u¨ber den Ozeanen auf. U¨ber den Konti-
nenten wird die Globalstrahlung im Vergleich mit Messungen gut wiedergegeben. Der globale
Mittelwert liegt innerhalb der in der Literatur abgescha¨tzten Werte. Die ra¨umliche Vertei-
lung der Trends ist weniger regional begrenzt als in den ERA40-Ergebnissen, die Richtung
einzelner signifikanter Trends wird aber nicht durch Bodenmessungen besta¨tigt.
Die Ergebnisse der Re-Analyse sind nicht dazu geeignet, globale Trends der Solarstrahlung
zu untersuchen. Die Gru¨nde hierfu¨r sind zum einen in der zeitlich variierenden Datenba-
sis zu sehen, die zur Erstellung der Re-Analyse verwendet wurde, zum anderen in Defiziten
des Re-Analyse-Modells (Allan et al. 2004). Auch im transienten Lauf des Klimamodells
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ECHAM4.L39(DLR)/CHEM wird die Entwicklung der Globalstrahlung auf der Erdoberfla¨che
nicht in U¨bereinstimmung mit Messungen wiedergegeben. Ursache hierfu¨r ist vermutlich die
optische Dicke des tropospha¨rischen Aerosols, die im transienten Lauf konstant gehalten ist.
Aufgrund fehlender Messungen ist die Verteilung, optische Dicke und vor allem die zeitliche
Entwicklung des Aerosols in der Vergangenheit in Klimamodellen neben der Verteilung und
den Strahlungseigenschaften vonWolken einer der gro¨ßten Unsicherheitsfaktoren (Houghton
et al. 2001). Außerdem sind auch im ECHAM4-Modell die optischen Eigenschaften von Wol-
ken noch nicht so zuverla¨ssig integriert, dass die Abweichungen zu den ISIS-Ergebnissen im
Vergleich zur ERA40 Re-Analyse ausreichend verbessert wurden. Die Ergebnisse des transien-
ten Laufs ko¨nnen daher zwar u¨ber den Kontinenten dazu verwendet werden, den Mittelwert
der Globalstrahlung abzuscha¨tzen, Vera¨nderungen der Globalstrahlung werden aber nicht
realistisch wiedergegeben.
Zusammenfassung und Ausblick
Die wachsende Nachfrage nach erneuerbaren Energien hat zu einer rasanten Entwicklung
neuer Technologien gefu¨hrt. Energieeinspeisevergu¨tungen fo¨rdern nicht nur die Installation
kleiner, privater Anlagen, sondern begu¨nstigen auch den Bau neuer Solarkraftwerke. Mit dem
im Rahmen dieser Arbeit erstellten ISIS-Datensatz (Irradiance at the Surface derived from
ISCCP cloud data) existiert zum ersten Mal eine Quelle, die sowohl Globalstrahlung als auch
Direktnormalstrahlung auf globalem Maßstab bereitstellt. Damit wird die Abscha¨tzung des
Ertrags bei der Suche nach Standorten fu¨r neue Solarkraftwerke zum einen fu¨r die auf Glo-
balstrahlung basierenden photovoltaischen Kraftwerke mo¨glich, zum anderen steht mit dem
ISIS-Datensatz zum ersten Mal auch eine zuverla¨ssige Informationsquelle fu¨r die Direktnor-
malstrahlung bereit, die bei der Planung von solarthermischen Kraftwerken unverzichtbar ist.
Beide Strahlungskomponenten ko¨nnen aus ein und demselben Datensatz entnommen und di-
rekt verglichen werden. Dadurch wird nicht nur die Abscha¨tzung des Ertrages einer Technolo-
gie mo¨glich, sondern unterschiedliche Kraftwerkstypen ko¨nnen anhand der Bestrahlungssta¨rke
aus dem ISIS-Datensatz simuliert und fu¨r jeden Standort die optimale Kraftwerkslo¨sung be-
stimmt werden.
Zur Erstellung des ISIS-Datensatzes wurde ein Verfahren entwickelt, das basierend auf den
Wolkendaten des International Satellite Cloud Climatology Project (ISCCP) anhand von de-
taillierten, eindimensionalen Strahlungstransferrechnungen Global- und Direktnormalstrah-
lung auf der Erdoberfla¨che berechnet. Die Implementierung des verwendeten Zwei-Strom-
Algorithmus zur na¨herungsweisen Lo¨sung der Strahlungstransfergleichung wurde ebenso wie
die der k-Verteilung fu¨r das entwickelte Verfahren optimiert. Bei der Auswahl der Parame-
trisierungen der Wolkeneigenschaften und den Annahmen der Wolkengeometrie wurde kon-
sistent mit den Vorgaben aus der ISCCP-Wolkenerkennung gearbeitet. Die optische Dicke
des tropospha¨rischen und stratospha¨rischen Aerosols aus der NASA-GISS-Klimatologie und
dem Sato-Index (Sato et al. 1993) wurde erst wa¨hrend der Strahlungstransferrechnungen
zur gesamten optischen Dicke des Aerosols summiert. Die entwickelte Methode ermo¨glicht es
daher, Global- und Direktnormalstrahlung mit oder ohne die Beru¨cksichtigung des strato-
spha¨rischen Aerosols zu berechnen. Durch die konsequente Parallelisierung der Strahlungs-
transferrechnungen konnte die Global- und Direktnormalstrahlung fu¨r die gesamten 21 Jahre
des ISIS-Datensatzes sowohl mit als auch ohne die Auswirkungen der Ausbru¨che des El Chi-
chon im April 1982 und des Pinatubo im Juni 1991 abgeleitet werden. Dies ermo¨glichte es,
aus den Vergleichen der Ergebnisse beider Modellla¨ufe die Auswirkungen von hochreichenden
Vulkanausbru¨chen auf die Bestrahlungssta¨rke auf der Erdoberfla¨che zu ermitteln. Risikoana-
lysen vor dem Bau eines Solarkraftwerkes ko¨nnen somit anhand von realistisch berechneten
Daten erstellt werden. Ebenso ist die Abscha¨tzung der Ertra¨ge von Solarkraftwerken ohne
den sto¨renden Einfluss von Vulkanausbru¨chen mo¨glich.
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Die Ergebnisse des ISIS-Datensatzes stehen in Form von dreistu¨ndigen Strahlungsflussdichten
der Global- und Direktnormalstrahlung in einer ra¨umlichen Auflo¨sung von 280 km x 280 km
fu¨r 21 Jahre von 1984 bis 2004 bereit. Im Vergleich mit Messungen von 89 Bodenstationen
liegen die Monatsmittelwerte der Globalstrahlung im Mittel um +3% u¨ber den gemesse-
nen Werten. Die Direktnormalstrahlung des ISIS-Datensatzes ist dagegen im Mittel um -3%
kleiner als die gemessene Strahlungsflussdichte. Beide Strahlungskomponenten erfassen den
Mittelwert einer Gitterbox daher gut. Der ISIS-Datensatz kann somit verwendet werden, um
die fu¨r Solarenergie interessanten Gebiete großfla¨chig einzugrenzen. Durch die globale Ab-
deckung liegen damit erstmalig auch Mittelwerte fu¨r entlegene Regionen vor, die bisher in
Bodenmessungen nicht erfasst wurden.
Die jahresgangbereinigten Korrelationskoeffizienten fu¨r Monatsmittelwerte betragen 0.64 fu¨r
die Globalstrahlung und 0.63 fu¨r die Direktnormalstrahlung. Wichtigster Faktor zur Berech-
nung der Direktnormalstrahlung ist eine zuverla¨ssige Bestimmung des Bedeckungsgrades.
Da diese durch helle Bodenoberfla¨chen stark beeintra¨chtigt wird, ha¨ngt auch der Korrela-
tionskoeffizient der Direktnormalstrahlung von der Bodenalbedo innerhalb der betrachteten
Gitterbox ab. Besonders niedrige Werte ergeben sich in den fu¨r die Solarenergie uninteres-
santen Polargebieten. In niedrigeren Breiten wird die Variabilita¨t der Solarstrahlung dagegen
zufriedenstellend erfasst.
Die Globalstrahlung einer ISIS-Gitterbox variiert von Jahr zu Jahr im Mittel um 3%. In der
Direktnormalstrahlung weichen die Strahlungsflussdichten aufeinander folgender Jahre dage-
gen im Mittel um 7% voneinander ab. Um aus einer Messung einen Mittelwert zu erhalten, der
maximal um ±5% vom langja¨hrigen Mittelwert abweicht, muss in der Globalstrahlung u¨ber
mindestens drei Jahre gemessen werden. Aufgrund der sta¨rkeren Variabilita¨t der Direktnor-
malstrahlung erho¨ht sich die Mindestla¨nge der Messung auf 12 Jahre. Diese Zeitspanne liegt
weit u¨ber der Dauer, die vorbereitende Messungen an geplanten Standorten von Solarkraft-
werken aufweisen. Zur belastbaren Abscha¨tzung des Mittelwertes der Direktnormalstrahlung
ist daher eine Informationsquelle u¨ber 21 Jahre wie der ISIS-Datensatz unverzichtbar.
Der Vergleich der Ergebnisse aus den beiden Modellla¨ufen zur Erstellung des ISIS-Datensatzes
mit und ohne die Einbeziehung des stratospha¨rischen Aerosols zeigt mittlere Ru¨ckga¨nge der
Monatsmittelwerte der Direktnormalstrahlung von 35%. Die Jahrsmittelwerte aus den ISIS-
Ergebnissen mit vulkanischem Aerosol liegen im Mittel um 19% unter den Ergebnissen ohne
vulkanischem Aerosol. Ein Ru¨ckgang der Direktnormalstrahlung um diesen Betrag bedeu-
tet fu¨r solarthermische Kraftwerke eine starke Abnahme der Ertra¨ge und eine Verringerung
der Effizienz u¨ber mehrere Jahre. Auf die Globalstrahlung ergeben sich dagegen nur sehr
geringe Auswirkungen von Vulkanausbru¨chen. Die Abnahme der direkten Komponente wird
durch eine Erho¨hung der diffusen Komponente fast vollsta¨ndig kompensiert. Monatsmittel
der Globalstrahlung wurden durch stratospha¨risches Aerosol im Mittel um 5% vermindert,
Jahresmittel um 3%. Diese Werte liegen im Bereich der durchschnittlichen Variabilita¨t der
Globalstrahlung. Photovoltaische Anlagen sind daher von den Auswirkungen eines Vulkan-
ausbruchs so gut wie nicht betroffen.
Die Direktnormalstrahlung des ISIS-Datensatzes zeigt innerhalb des untersuchten Zeitraums
fu¨r die Mehrheit der Gitterboxen signifikante, ansteigende Trends. Im globalen Mittel nimmt
die Strahlungsflussdichte um 0.63% pro Jahr zu. In der Globalstrahlung werden dagegen
nur fu¨r wenige Gitterboxen signifikante Vera¨nderungen erkannt. Im globalen Mittel bleibt
die Globalstrahlung daher konstant. Stratospha¨risches Aerosol konnte als eine Ursache der
Vera¨nderungen der Direktnormalstrahlung identifiziert werden. Da die Strahlungsflussdichte
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der Direktnormalstrahlung aber auch in den ISIS-Ergebnissen ohne die Beru¨cksichtigung des
stratospha¨rischen Aerosols im globalen Mittel um 0.36% pro Jahr ansteigt, ist dieses nicht die
einzige Ursache. Die verbleibenden Trends in den Zeitreihen der Direktnormalstrahlung konn-
te auf Vera¨nderungen im Bedeckungsgrad und der optischen Dicke der Wolken zuru¨ckgefu¨hrt
werden.
Zur Abscha¨tzung von Trends der Globalstrahlung u¨ber den in ISIS betrachteten Zeitraum hin-
aus wurden die Zeitreihen der ECMWF Re-Analyse ERA40 und eines transienten Laufs des
Klimamodells ECHAM4 untersucht. Fu¨r beide Datensa¨tze ergaben stichprobenartige Verglei-
che mit gemessener Globalstrahlung jedoch keine U¨bereinstimmung mit beobachteten Trends.
Die Berechnung von Klimaszenarien ha¨ngt aber entscheidend davon ab, wie gut die Solar-
strahlung erfasst werden kann. Die getrennten Vergleiche von Direkt- und Diffusstrahlung aus
Klimamodellen mit physikalisch abgeleiteten Daten wie den ISIS-Ergebnissen ko¨nnen wichtige
Hinweise auf Fehlerquellen bei der Berechnung der Strahlung liefern. Zuku¨nftige Modellver-
sionen sind daher eventuell besser geeignet, um die Entwicklung der Solarstrahlung u¨ber lange
Zeitra¨ume zu rekonstruieren.
Die Erstellung neuer Datensa¨tze und Modelle fu¨r die optische Dicke des tropospha¨rischen Ae-
rosols wird es ermo¨glichen, die Variabilita¨t der Solarstrahlung auch in dieser Hinsicht genauer
zu studieren. Insbesondere wird die Untersuchung von Trends der Global- und Direktnor-
malstrahlung aufgrund von A¨nderungen der optischen Dicke des Aerosols ermo¨glicht werden.
Erste Untersuchungen in dieser Arbeit haben außerdem Hinweise darauf geliefert, dass auch
die kleinskalige Variabilita¨t der Solarstrahlung durch die Verwendung von genaueren Aero-
soldaten besser erfasst wird.
Durch die Erho¨hung der Auflo¨sung von satellitengestu¨tzten Strahlungsdatensa¨tzen sollen Mes-
sungen von Bodenstationen auf lange Sicht u¨berflu¨ssig werden. Neuere Satelliten wie beispiels-
weise die zweite Generation der Meteosat-Satelliten liefern bereits Daten in einer ra¨umlichen
Auflo¨sung von 1 km x 1 km, die damit nahe an den Fla¨chenbedarf eines Solarkraftwerkes
heranreichen. Fu¨r eine detaillierte Modellierung der Strahlung an Standorten von Solaranla-
gen sollen in Zukunft dreidimensionale Strahlungstransferrechnungen zum Einsatz kommen.
Diese ermo¨glichen die Einbeziehung von dreidimensionalen Strahlungseffekten von Wolken
und umgebender Topographie oder Geba¨uden, so dass auch Tagesga¨nge der Solarstrahlung
realita¨tsnah modelliert werden ko¨nnen. Das langfristige Ziel ist nicht nur eine ru¨ckwirken-
de Untersuchung der Global- und Direktnormalstrahlung, sondern auch die Vorhersage der
Bestrahlungssta¨rke fu¨r Zeitra¨ume von einigen Stunden. Dadurch kann der Ertrag eines Solar-
kraftwerkes vorausberechnet und der Einsatz von zusa¨tzlichen Verbrennungskraftwerken bei
geringer Bestrahlungssta¨rke optimiert werden.
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Anhang
A1 Die Zwei-Strom-Methode
Die Zwei-Strom-Methode geht von der Annahme aus, dass sich Strahlung in der Atmospha¨re
nur in zwei Richtungen ausbreiten kann: aufwa¨rts oder abwa¨rts. Auch die Streuung von Strah-
lung kann nur in diese beiden Richtungen stattfinden. Bei Durchgang von Strahlung durch
eine Atmospha¨renschicht der Dicke ∆z gilt aufgrund der Energieerhaltung fu¨r die abwa¨rts
gerichtete Strahldichte L+
L+(z +∆z) = L+(z)− ka∆zL+(z)− ks∆zp+−L+(z) + ks∆zp−+L−(z +∆z) (6.1)
Die z-Richtung ist abwa¨rts positiv definiert. ka ist der Absorptions-, ks der Streukoeffizient.
p+− ist die Wahrscheinlichkeit, dass abwa¨rts gerichtete Strahlung, die gestreut wird, in die
Aufwa¨rtsrichtung gestreut wird, p−+ entsprechend umgekehrt. Ist ks∆z <<1, so kann Mehr-




= −kaL+ − ksp+−L+ + ksp−+L− (6.2)
und fu¨r die aufwa¨rts gerichtete Strahldichte analog
dL−
dz
= kaL− + ksp−+L− − ksp+−L+ (6.3)
Der Vorzeichenwechsel wird durch die Ausbreitung in negativer z-Richtung hervorgerufen. Da
Streuung nur in Vorwa¨rts- oder Ru¨ckwa¨rtsrichtung stattfinden kann, gilt
p+− + p++ = p−+ + p−− = 1 (6.4)
Der Asymmetrieparameter g ist der mittlere Kosinus des Streuwinkels. In der Zwei-Strom-
Na¨herung kann dieser lediglich die Werte ±1 annehmen und damit gilt
g = p++(1) + p+−(−1) (6.5)
Die Streuung im Medium sei isotrop, so dass gilt p+− = p−+ und p++ = p−−. Hiermit ergibt
sich
p+− = p−+ =
1− g
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ergeben sich damit aus den Gleichungen 6.2 und 6.3 die Zwei-Strom-Gleichungen
d
dτz




(L+ + L−) = −(1− ωg)(L+ − L−) (6.10)
Diese ko¨nnen mit numerischen Methoden gelo¨st werden und bilden den Ausgangspunkt fu¨r
die Zwei-Strom-Algorithmen zur Lo¨sung der Strahlungstransfergleichung.
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A2 Die Chapman-Funktion
In einer plan-parallelen Atmospha¨re wird bei hohen Zenitwinkeln die Wegla¨nge der Strahlung
durch die Atmospha¨re u¨berscha¨tzt. Die optische Dicke der Atmopsha¨re wird daher zu hoch
angenommen und fu¨r die abgeleitete Strahlung ergeben sich entsprechend zu niedrige Werte.
In der Zwei-Strom-Methode nach (Kylling et al. 1995) wird daher zur Berechnung der
Direktstrahlung die Chapman-Funktion verwendet.
Abbildung 6.1: Geometrie zur Berechnung der Chapman-Funktion in spha¨risch geschichteten Atmo-
spha¨ren (Zenitwinkel θ ≤ 90o) (aus Kylling et al. 1995).
















nj(z) ist die Anzahldichte der Spezies j, σj der entsprechende Extinktionsquerschnitt. Der
Radius des Planeten sei R, z ist die Beobachtungsho¨he und z0 die Ho¨he, fu¨r die die optische
Dicke berechnet werden soll. In der Na¨herung von (Dahlback und Stamnes 1991) ist die
plan-parallele optische Dicke ∆τi jeder Schicht mit dem geometrischen Faktor ∆si/∆hi zu
korrigieren. Dabei ist die Dicke jeder Schicht
∆hi = ri − ri+1 (6.12)
wobei ri+1 = OA und ri = OB (Abbildung 6.1). Des weiteren gilt
∆si = AB = GB −GA =
√
r2i − r2p sin2 θ −
√
r2i+1 − r2p sin2 θ (6.13)








Bei der Berechnung der Direktstrahlung im Zwei-Strom-Algorithmus wird nicht wie in
der plan-parallelen Na¨herung der Faktor eτ/ cos θ sondern ech(z0,θ) verwendet und somit die
Kru¨mmung der Erdatmospha¨re beru¨cksichtigt.
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A3 Die Methode der k-Verteilung
Zur Berechnung der atmospha¨rischen Absorption anhand der k-Verteilung nach (Kato et al.
1999) wird die Atmospha¨re in horizontale, homogene Schichten zerlegt. Das solare Spektrum
wird in 32 nichtu¨berlappende Wellenla¨ngenintervalle unterteilt, so dass die solare Strahlungs-
flussdichte am Oberrand der Atmospha¨re in jedem Intervall anna¨hernd konstant ist (Tabelle
6.1).
Tabelle 6.1: Einteilung der Spektralba¨nder zur Berechnung der Absorptionsquerschnitte nach (Kato
et al. 1999).
Band Nr. Wellenla¨nge [nm] Band Nr. Wellenla¨nge [nm]
1 240 - 272 17 704 - 743
2 272 - 283 18 743 - 791
3 283 - 307 19 791 - 844
4 307 - 328 20 844 - 889
5 328 - 363 21 889 - 975
6 363 - 408 22 975 - 1046
7 408 - 452 23 1046 - 1194
8 452 - 518 24 1194 - 1516
9 518 - 540 25 1516 - 1613
10 540 - 550 26 1613 - 1965
11 550 - 567 27 1965 - 2153
12 567 - 605 28 2153 - 2275
13 605 - 625 29 2275 - 3001
14 625 - 667 30 3001 - 3635
15 667 - 684 31 3635 - 3991
16 684 - 704 32 3991 - 4606
Die direkte solare Strahldichte, die innerhalb des Wellenla¨ngenbereichs ∆λ durch eine homo-





Lλ0 ist die Direktnormalstrahlung pro Einheitswellenla¨nge am Oberrand der Atmospha¨re, k
der Absorptionsquerschnitt der absorbierenden Spezies und u die Menge an Absorber inte-
griert u¨ber den Weg durch die Schicht. Zur Berechnung der Strahldichte u¨ber das gesamte so-
lare Spektrum wa¨ren etwa 105 monochromatische Rechnungen no¨tig. Fu¨r jedes Wellenla¨ngen-
intervall ∆λ = λ2 − λ1 wird daher die Durchschnittstransmissivita¨t T (u) definiert, so dass
gilt












Die Absorptionsquerschnitte ko¨nnen nun so sortiert werden, dass sich eine glatte Kurve fu¨r
die Integration ergibt, unabha¨ngig von der Wellenla¨nge, fu¨r die sie gelten. Das Ergebnis der
Integration wird durch diesen Schritt nicht beeinflusst. Die Verteilungsfunktion f(k) gebe die
Wahrscheinlichkeit an, dass ein bestimmter Wert von k auftritt. f(k) ist auf 1 normiert. Die





Der Absorptionsquerschnitt k ist in Gleichung 6.18 nicht von der Wellenla¨nge λ abha¨ngig,
d.h. die Information u¨ber die Wellenla¨nge im Intervall zwischen λ1 und λ2 geht verloren. Zur
Berechnung von Gleichung 6.18 sind typischerweise noch einige hundert monochromatische





g(k) ist per definitionem monoton steigend zwischen 0 und 1. Die inverse Funktion k(g) ist





Die Grenzen der Integration sind nun fu¨r alle Wellenla¨ngenintervalle dieselben und ha¨ngen







wobei k(gj) der Absorptionsquerschnitt am Quadraturpunkt gj , n die Anzahl der Gauss’schen
Quadraturpunkte und aj das Gauss’schen Gewicht mit
∑
j aj = 1 ist. Fu¨r die Berechnung der
Summe in Gleichung 6.21 wird bereits mit weniger als 100 Gliedern eine sehr hohe Genauigkeit
erreicht (Kato et al. 1999).
Um die k-Verteilung auch entlang eines nicht-homogenen Pfades anwenden zu ko¨nnen, wird
die Annahme getroffen, dass der Absorptionsquerschnitt bei einer Wellenla¨nge λ immer in
demselben ∆g-Intervall bleibt, unabha¨ngig von den A¨nderungen in Druck, Temperatur und








Die Indizes 1 und 2 bezeichnen die Gro¨ßen in den jeweiligen homogenen Schichten.
Die kumulativen Verteilungsfunktionen fu¨r gegebene Bereiche von Druck, Temperatur und
Wasserdampfkonzentration (Tabelle 6.2) wurden von (Kato et al. 1999) in der libRadtran-
Bibliothek zur Verfu¨gung gestellt. Zwischen den in Tabelle 6.2 aufgefu¨hrten Werten wurde
wa¨hrend der Strahlungstransferrechnungen linear interpoliert.
Tabelle 6.2: Bereiche fu¨r Druck, Temperatur und Wasserdampfkonzentration, fu¨r die kumulative Ver-
teilungsfunktionen von (Kato et al. 1999) bereitgestellt wurden.
Druck [hPa] Temperatur [K] Konzentration [cm−3]
1050.0 320 1.5 ·1018
834.0 300 4.7 ·1017
662.0 280 1.5 ·1017
526.0 260 4.7 ·1016
418.0 240 1.5 ·1016
332.0 220 4.7 ·1015
264.0 200 1.5 ·1015
168.0 180 4.7 ·1014
106.0 160 1.5 ·1014
66.9 140 4.7 ·1013








A4 Satelliten in ISCCP
Aufstellung der Satelliten in ISCCP
Tabelle 6.3: Satelliten, die zur Erstellung des ISCCP-Datensatzes verwendet wurden.
Bezeichnung
des Satelliten
Zeitraum des Beitrags zu ISCCP Position
GMS-1 02/1984 - 05/1984 140◦ Ost
GMS-2 07/1983 - 01/1984 und 07/1984 - 09/1984 140◦ Ost
GMS-3 10/1984 - 11/1989 140◦ Ost
GMS-4 12/1989 - 05/1995 140◦ Ost
GMS-5 06/1995 - 04/2003 140◦ Ost
GOES-5 07/1983 - 07/1984 248◦ − 310◦ Ost
GOES-6 07/1983 - 01/1989 225◦ − 262◦ Ost
GOES-7 04/1987 - 12/1995 225◦ − 262◦ Ost, ab
05/1992 248◦−310◦ Ost
GOES-8 05/1995 - 03/2003 248◦ − 310◦ Ost
GOES-9 01/1996 - 07/1998 und 01/1999 - 12/2004 195◦ Ost, ab 05/2003
155◦ Ost
GOES-10 08/1998 - 12/2004 255◦ Ost
GOES-12 04/2003 - 12/2004 257◦ Ost
INSAT 04/1988 - 03/1989 74.5◦ Ost
METEOSAT-2 07/1983 - 07/1988 0◦ Ost
METEOSAT-3 08/1988 - 06/1989, 02/1990 - 04/1990,
07/1992 - 02/1993, 04/1993 - 04/1995
0◦ Ost, 05/1992 -
04/1995 248◦ − 310◦
Ost
METEOSAT-4 07/1989 - 01/1990, 05/1990 - 01/1994 0◦ Ost
METEOSAT-5 09/1992, 02/1993 - 08/1993, 02/1994 -
02/1997, 07/1998 - 12/2004
0◦ Ost, ab 07/1998 63◦
Ost
METEOSAT-6 03/1997 - 05/1998 9◦ Ost
METEOSAT-7 06/1998 - 12/2004 0◦ Ost
NOAA-7 07/1983 - 01/1985 polar umlaufend
NOAA-8 10/1983 - 05/1984 polar umlaufend
NOAA-9 02/1985 - 10/1988 polar umlaufend
NOAA-10 12/1986 - 08/1991 polar umlaufend
NOAA-11 11/1988 - 08/1994 polar umlaufend
NOAA-12 09/1991 - 12/1998 polar umlaufend
NOAA-14 02/1995 - 12/1995, 04/1996-01/1997,
03/1997 - 04/1997, 06/1997 - 09/2001
polar umlaufend
NOAA-15 01/1999 - 07/2000 polar umlaufend
NOAA-16 10/2001 - 12/2004 polar umlaufend
NOAA-17 07/2002 - 12/2004 polar umlaufend
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Kalibrierung der Satelliten in ISCCP
Um mo¨glichst einheitliche Wolkenprodukte aus den Daten verschiedener Satelliten ableiten
zu ko¨nnen, ist die Kalibrierung der Instrumente von gro¨ßter Bedeutung. Im ISCCP erfolgt
diese in drei Schritten (Rossow et al. 1992):
1. Nominelle Kalibrierung: Die Instrumente jedes Satelliten werden unabha¨ngig von den
anderen Satelliten kalibriert. Dabei handelt es sich meist um eine absolute Kalibrierung
des sichtbaren Kanals vor dem Start und eine Kalibrierung des Infrarotkanals an Bord
des Satelliten durch die Messung von Schwarzko¨rperstrahlern bekannter Temperatur.
2. Normalisierung: Alle beitragenden geostationa¨ren und polar umlaufenden Satelliten wer-
den auf das Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR) des polar umlaufen-
den Satelliten NOAA-9 normalisiert (Desormeaux et al. 1993). Fehler beispielsweise
durch Unterschiede in der spektralen Empfindlichkeit der einzelnen Satelliteninstrumen-
te werden durch diesen Schritt minimiert. Gleichzeitig ko¨nnen Inhomogenita¨ten in den
Daten durch den ra¨umlichen oder zeitlichen Wechsel von einem Satelliten zum ande-
ren erkannt und korrigiert werden. NOAA-9 wurde gewa¨hlt, da fu¨r diesen die meisten
Vergleichsdaten aus unabha¨ngigen Messungen vorliegen (Rossow et al. 1996a).
3. Absolute Kalibrierung: Die Daten des AVHRR von NOAA-9 wurden mit anderen
verfu¨gbaren Messungen (z.B. Flugzeugdaten) kalibriert und so die Absolutwerte der
gemessenen Daten festgelegt.
Die resultierenden relativen Unsicherheiten in den Strahlungskalibrierungen werden auf un-
ter 5% im sichtbaren und unter 2% im infraroten Spektralbereich gescha¨tzt, die absoluten
Unsicherheiten auf unter 10% bzw. unter 3% (Brest et al. 1996).
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A5 Korrelation und Signifikanz
Die Untersuchung von Zusammenha¨ngen zwischen zwei Gro¨ßen wird mit Hilfe einer Korrelati-
onsanalyse durchgefu¨hrt. Das Maß fu¨r die Gu¨te der Abha¨ngigkeit zweier oder mehrere Gro¨ßen
wird Korrelationskoeffizient r genannt. Fu¨r den sogenannten Korrelationskoeffizienten nach
Pearson zweier Stichproben gilt (Scho¨nwiese 2003)
r =
sab
sa · sb (6.23)











(bi − b¯)2 (6.24)





((ai − a¯)(bi − b¯)) (6.25)
Die Werte fu¨r r liegen zwischen 0 (keine Korrelation) und ±1 (starke Korrelation oder Anti-
korrelation).
Die zugeho¨rige Regressionsgleichung ist im linearen Fall die einer Geraden. Je sta¨rker die
Korrelation, desto na¨her liegen die Daten an dieser Geraden. Dieser Zusammenhang wird in
Streudiagrammen anschaulich dargestellt. Sei a die abha¨ngige und b die unabha¨ngige Variable,
so lautet die Gleichung der linearen Regression
aˆ = A + Bb B =
sab
s2b
A = a¯−Bb¯ (6.26)
Die Regressionswerte aˆi unterscheiden sich dabei i.A. von den Stichprobenwerten ai.
Die Existenz einer Korrelation, d.h. die Hypothese, ob der in einer Stichprobe gefundene
Korrelationskoeffizient eine Zufallsabweichung von der Korrelation 0 darstellt, wird anhand
einer Student’schen t-Verteilung mit n − 2 Freiheitsgraden getestet (Sachs 1969). n ist die






Anhand des Tests lassen sich diejenigen r-Werte ermitteln, fu¨r die die Nullhypothese (r=0,
keine Korrelation) innerhalb eines festgelegten Vertrauensbereichs oder Signifikanzniveaus ge-
rade noch gilt. U¨berschreitet tˆ den entsprechenden Wert der t-Verteilung, so kann mit dem
festgelegten Signifikanzniveau davon ausgegangen werden, daß die Nullhypothese abgelehnt
werden muss und damit zwischen den betrachteten Gro¨ßen eine Abha¨ngigkeit besteht. Die
Grenzwerte der t-Verteilung fu¨r verschiedene Anzahlen von Freitheitsgraden und Signifikanz-
niveaus liegen in tabellierter Form vor (z.B. Scho¨nwiese 2000).
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A6 Bodenstationen zur Validierung des ISIS-Datensatzes
Tabelle 6.4: In der Validierung verwendete BSRN-Bodenstationen und zugeho¨rige ISIS-Gitterboxen
Station Koordinaten Ho¨he ISIS mittelere Land
[m] Box Ho¨he [m] [%]
Alice Springs (AUS) 23.8◦S 133.9◦O 547 1954 396 100
Barrow (USA) 71.3◦N 156.6◦W 8 6424 0 23
Bermuda (USA) 32.3◦N 64.8◦W 8 5048 0 1
Billings (USA) 36.6◦N 97.5◦W 317 5275 335 100
Bondville (USA) 40.1◦N 88.4◦W k.A. 5500 182 92
Boulder SURFRAD
(USA)
40.1◦N 105.2◦W k.A. 5495 1859 100
Boulder (USA) 40.0◦N 105.0◦W 1577 5495 1859 100
Carpentras (FRA) 44.0◦N 5.0◦O 100 5528 518 69
Chesapeake (USA) 36.9◦N 75.7◦W k.A. 5282 0 53
De Aar (ZAF) 30.7◦S 24.0◦O k.A. 1535 1341 100
Denigomodu (NRU) 0.5◦S 166.9◦O k.A. 3221 0 0
Desert Rock (USA) 36.6◦N 116.0◦W k.A. 5269 1127 100
Florianopolis (BRA) 27.5◦S 48.5◦W 11 1759 0 1
Fort Peck (USA) 48.3◦N 105.1◦W k.A. 5798 670 100
Goodwin Creek (USA) 34.2◦N 89.9◦W k.A. 5161 91 100
Kwajalein (USA) 8.7◦N 167.7◦O 10 3796 0 3
Lauder (NZL) 45.0◦S 169.7◦O k.A. 1016 487 68
Lindenberg (GER) 52.2◦N 14.1◦O 125 5829 213 100
Momote (PNG) 2.0◦S 147.4◦O k.A. 3213 0 3
Neumayr (ATA) 70.7◦S 8.2◦W 42 0197 91 47
Ny Alesund (NOR) 78.9◦N 11.9◦O 11 6519 30 9
Payerne (CHE) 46.8◦N 7.0◦O 491 5632 701 100
Penn State University
(USA)
40.7◦N 77.9◦W k.A. 5503 426 99
Regina (CAN) 50.2◦N 104.7◦W 578 5889 579 100
Solar Village (SAU) 24.9◦N 46.4◦O k.A. 4578 487 100
Southern Great Plains
(USA)
36.6◦N 97.5◦W k.A. 5275 335 100
Su¨dpol (ATA) 90.0◦S 0.0◦O 2841 0001 2895 100
Syowa (ATA) 69.0◦S 39.6◦O 18 0204 0 0
Tamanrasset (ALG) 22.8◦N 5.5◦O k.A. 4563 1280 100
Tateno (JPN) 36.0◦N 140.1◦O 25 5236 60 38
Toravere (EST) 58.3◦N 26.5◦O 70 6086 30 81
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Tabelle 6.5: In der Validierung verwendete Stationen der University of Oregon und zugeho¨rige ISIS-
Gitterboxen. Alle Stationen liegen im Westen der USA.
Station Koordinaten Ho¨he ISIS mittelere Land
[m] Box Ho¨he [m] [%]
Ashland 42.2◦N 122.7◦W 595 5490 1280 100
Bend 44.0◦N 121.3◦W 1100 5595 761 85
Boise 43.6◦N 116.2◦W 701 5597 1523 100
Burns 43.5◦N 119.0◦W 1265 5596 1402 100
Cheney 47.5◦N 117.6◦W 777 5698 1005 100
Coeur D’Alene 47.7◦N 116.8◦W 674 5795 1402 100
Dillion 45.2◦N 112.6◦W 1590 5699 1615 100
Eugene 44.0◦N 123.1◦W 150 5595 761 85
Gladstone 45.5◦N 122.5◦W 100 5696 91 44
Green River 41.5◦N 109.4◦W 1000 5494 2164 100
Hermiston 45.8◦N 119.3◦W 180 5697 609 100
Hood River 45.7◦N 121.5◦W 140 5697 609 100
Kimberly 42.5◦N 114.3◦W 1200 5597 1523 100
Klamath Falls 42.2◦N 121.8◦W 1220 5490 1280 100
Moab 38.6◦N 109.5◦W 1000 5384 1950 100
Seattle 47.7◦N 122.2◦W 20 5793 426 78
Silver Lake 43.1◦N 121.1◦W 1355 5596 1402 100
Whitehorse Ranch 42.3◦N 118.2◦W 1325 5491 1554 100
Tabelle 6.6: In der Validierung verwendete Bodenstationen aus NASA Remote Sensing Validation Data
und zugeho¨rige ISIS-Gitterboxen. Alle Stationen liegen in Saudi Arabien.
Station Koordinaten Ho¨he ISIS mittelere Land
[m] Box Ho¨he [m] [%]
Abha 18.2◦N 42.7◦O 2039 4307 1432 100
Al-Ahsa 25.3◦N 49.5◦O 178 4710 182 90
Al-Jouf 29.8◦N 40.1◦O 669 4836 731 100
Al-Madinah 24.6◦N 39.7◦O 626 4575 640 92
Al-Qaisumah 28.3◦N 46.1◦O 358 4838 182 90
Gizan 16.9◦N 42.6◦O 7 4169 1097 70
Jeddah 21.7◦N 39.1◦O 4 4441 182 42
Qassim 26.3◦N 43.8◦O 647 4708 701 100
Sharurah 17.5◦N 47.1◦O 725 4171 883 98
Solar Village 24.9◦N 46.4◦O 650 4578 487 100
Tabouk 28.4◦N 36.6◦O 80 4834 761 91
Wadi Al-Dawaser 20.4◦N 44.7◦O 701 4443 761 100
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Tabelle 6.7: In der Validierung verwendete Bodenstationen des Ben-Gurion National Solar Energy
Center und zugeho¨rige ISIS-Gitterboxen. Alle Stationen liegen in Israel.
Station Koordinaten Ho¨he ISIS mittelere Land
[m] Box Ho¨he [m] [%]
Arad 31.2◦N 35.2◦O 585 4960 670 100
Beersheba 31.2◦N 34.8◦O 280 4959 121 61
Besor Farm 31.1◦N 34.6◦O 100 4959 121 61
Eilat 29.5◦N 34.9◦O 12 4834 761 91
Hatzeva 30.8◦N 35.3◦O -150 4960 670 100
Sede Boqer 30.9◦N 34.8◦O 0 4959 121 61
Sedom 31.0◦N 35.4◦O -120 4960 670 100
Yotvata 29.9◦N 35.0◦O 768 4834 761 91
Tabelle 6.8: Sonstige Bodenstationen und zugeho¨rige ISIS-Gitterboxen.
Station Koordinaten Ho¨he ISIS mittelere Land
(Quelle) [m] Box Ho¨he [m] [%]
Freiburg 48.0◦N 7.8◦O 275 5733 426 100
(ISE)
Kishinev 47.0◦N 28.8◦O 205 5639 30 63
(GAW)
Ushuaia 54.9◦S 68.3◦W 10 0665 0 0
(GAW)
Kramer Junction 34.6◦N 117.3◦W k.A. 5151 396 53
Power Plant
Ain Beni Mathar 34.2◦N 2.1◦W 900 5190 1097 100
(SKAL-ET)
Guadix 37.2◦N 3.1◦W 1080 5306 152 35
(SKAL-ET)
Penarroya 38.3◦N 5.2◦W 550 5417 518 100
(SKAL-ET)
Puebla de don Fa-
drique (SKAL-ET)
38.0 2.4◦W 1000 5418 609 94
Tabernas 37.1◦N 2.4◦W 480 5306 152 35
(SKAL-ET)
Caico 6.5◦S 37.1◦W 176 2996 243 97
(SWERA)
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Tabelle 6.9: In der Validierung verwendete DWD-Bodenstationen und zugeho¨rige ISIS-Gitterboxen.
Alle Stationen liegen in Deutschland.
Station Koordinaten Ho¨he ISIS mittelere Land
[m] Box Ho¨he [m] [%]
Arkona 54.7◦N 13.4◦O 42 5919 30 74 0
Bochum 51.5◦N 7.2◦O 77 5827 91 97
Braunschweig 52.3◦N 10.4◦O 81 5828 274 100
Fichtelberg 50.4◦N 12.9◦O 121 5829 213 100
Freiburg 48.0◦N 7.8◦O 269 5733 426 100
Halle 51.5◦N 11.9◦O 96 5828 274 100
Hamburg 53.6◦N 10.0◦O 11 5918 30 85
Harzgerode 51.6◦N 11.1◦O 404 5828 274 100
Kassel 51.3◦N 9.4◦O 231 5828 274 100
Mannheim 49.5◦N 8.6◦O 96 5733 426 100
Neubrandenburg 53.5◦N 13.2◦O 81 5919 30 74
Norderney 53.7◦N 7.2◦O 11 5917 0 33
Osnabru¨ck 52.2◦N 8.1◦O 95 5828 274 100
Potsdam 52.4◦N 13.1◦O 107 5829 213 100
Stuttgart 48.8◦N 9.2◦O 315 5733 426 100
Trier 49.8◦N 6.7◦O 265 5732 274 100
Weihenstephan 48.4◦N 11.7◦O 470 5734 609 100
Wu¨rzburg 49.8◦N 10.0◦O 268 5733 426 100
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